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Résumé
Ce mémoire décrit le traitement et l'analyse des données du Mars Advanced Radar for
Subsurface and Ionosphere Sounding (MARSIS).
Le traitement de ces données a principalement consisté à compenser la distorsion
ionosphérique. Cette correction a permis de réaliser une mesure indirecte du contenu
électronique de l'ionosphère. Grâce à ces mesures, nous avons pu étudier en détail
l'ionosphère martienne. Nous avons ainsi montré que le champ magnétique rémanent
modiﬁait la distribution des électrons de l'ionosphère en précipitant les particules du
vent solaire le long des lignes de champ radiales.
Les radargrammes corrigés nous ont permis d'étudier en détail les calottes mar-
tiennes. Nous faisons le bilan du volume des calottes polaires de Mars en utilisant des
outils numériques développés pour le pointage des interfaces. Nous montrons ainsi que
le volume des calottes correspondrait à une couche d'eau d'environ 20 m d'épaisseur
répartie sur toute la planète.
Nous étudions enﬁn la réﬂectivité de la surface martienne. Pour cela, nous avons
extrait l'amplitude de l'écho de surface de chaque pulse MARSIS, puis, après avoir
calibré ces mesures, nous avons créé une carte globale de l'albédo radar. Nous nous
sommes attachés à décrire cette carte de réﬂectivité, d'abord de manière globale, puis
plus localement autour de Medusae Fossae et de la calotte résiduelle sud. Nous mon-
trons que la réﬂectivité décroît avec la latitude, cette constatation est surement liée à la
présence d'un pergélisol lorsqu'on remonte vers les hautes latitudes. Près de l'équateur,
nous observons que les formations de Medusae Fossae possèdent une constante diélec-
trique de 2,4±0.5 ce qui est caractéristique d'un terrain poreux et/ou riche en glace.
Dans cette même région, nous montrons que, dans les plaines d'Elysium et Amazonis,
la constante diélectrique est égale à 7±1 et nous observons une interface dans la plaine
d'Amazonis à environ 140±20 m, notre conclusion est que ces résultats sont caracté-
ristiques d'écoulements de lave. L'étude de la calotte résiduelle sud de Mars, à l'aide
d'un modèle de réﬂectivité multi-couches, nous permet d'estimer l'épaisseur de CO2
qui couvre cette région à 11±1.5 m.
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Summary
This manuscript describes the data processing and analysis of the Mars Advanced
Radar for Subsurface and Ionosphere Sounding (MARSIS).
The data processing consists mainly to compensate the ionospheric distorsion. This
correction provides as beneﬁcial by-product to estimate the total electron content of
the martian ionosphere. Using this results, we study in detail the martian ionosphere.
We show that the remnant magnetic ﬁed changes the spatial distribution of electrons
in the ionosphere by accelerated the solar wind particles along magnetic ﬁeld lines.
The corrected radargrams provide the opportunity to study in detail the martian
polar deposits. After the development of numerical tools to select the subsurface in-
terfaces, we make a volume balance of the martian polar deposits. We show that the
volume of the martian ice sheets is equivalent to a global water layer thickness of about
20 m.
In a last part, we study the martian surface reﬂectivity. To do that, we extract
the surface echo amplitude from each MARSIS pulse, and then, after calibrate it, we
construct a global map of radar reﬂectivity (radar albedo). We describe the reﬂectivity
map, ﬁrstly in a global point of view and secondly, more regionally around Medusae
Fossae and the south residual cap of Mars. We show that the reﬂectivity decreases
with the latitude, this constatation is probably linked to the presence of permafrost in
the shallow subsurface. Near equator, we observe that the Medusae Fossae Formation
corresponds to a dielectric constant of 2,4±0.5, which is carateristic of a porous and/or
ice rich terrain. In the same region, we show that the dielectric constant of Elysium
and Amazonis Planitia is equal to 7±1 and we observe a interface at about 140±20
m under the surface, our main conclusion is that these results are characterics of lava
ﬂoods. Finally, the study of the reﬂectivity of south residual of Mars by a multi-layers
model of reﬂectivity, shows that the CO2 layer covering this region has a thickness of
about 11±1.5 m.
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Chapitre 1
Introduction
La planète Mars est la quatrième planète du système solaire en partant du soleil, elle
se trouve à 1.5 ua1 de celui-ci. Cette planète tellurique est plus petite que la Terre
ou Vénus, mais plus grande que Mercure avec un rayon équatorial de 3396 km. Mars
tourne autour du Soleil en un peu plus de 2 années terrestres (686,96 jours ou 1,88
années) et une journée martienne est comparable à une journée sur Terre (24,62 h).
Ces caractéristiques majeures sont récapitulées dans le tableau 1.1.
Mars nous apparaît toujours avec une forte dominante rouge due à la poussière
composée d'oxyde de fer (hématite) qui recouvre sa surface : c'est d'ailleurs cette teinte
qui lui a valu son nom2. Elle possède deux satellites naturels : Phobos et Deimos qui
sont très biscornus avec des dimensions de l'ordre de la vingtaine de kilomètres au
maximum. Dans la ﬁgure 1.1, une carte de la topographie martienne et une mosaïque
de la caméra de la sonde Viking ont été représentées. La topographie a été réalisée par
l'instrument Mars Orbiter Laser Altimeter (MOLA) qui se trouve à bord de la sonde
MGS. Un coup d'÷il sur ces cartes révèle une planète riche en formations géologiques
diﬀérentes qui attestent de son passé complexe. On y trouve par exemple:
 Des volcans peu nombreux mais parmi les plus hauts et les plus larges du Système
Solaire (Olympus Mons). Ils sont regroupés en deux massifs principaux, le plus
imposant étant le dôme de Tharsis : celui-ci résulte d'un vaste soulèvement de
plus de 5 000 km de diamètre, atteignant une altitude de 10 000 m.
 D'immenses canyons avec des dimensions inimaginables comme Valles Marineris
(longueur : 4 000 km ; largeur moyenne : 700 km ; profondeur moyenne : 7 km)
1Unité astronomique. Distance Terre-Soleil.
2Mars est le dieu romain de la guerre, de la brutalité et du carnage (Ares en grec). La couleur
rouge rappelle celle du sang.
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Mercure Vénus La Terre Mars
Rayon équatorial
(km/Rterre)
2 440 / 0,383 6 051 / 0,95 6 378 / 1
3 396 /
0,53
Distance au Soleil (ua) ∼0,4 0,72 1 ∼1,5
Période de rotation
(jour)
58,7 243 1 1,026
Période de révolution
autour du Soleil (jour)
88 224,7 365,25 687
Inclinaison sur l'axe (°) 0,01 177,36 23,45 25,19
Masse (1024kg/Mterrestre
)
0,33 / 0,055 4,9 / 0,815 6 / 1 0,64/ 0,11
Tab. 1.1: Tableau récapitulant les caractéristiques de la planète Mars. Sur l'image en
dessous, on trouve de gauche à droite : Mercure, Vénus, La Terre et Mars.
3 Une dichotomie de cratérisation avec une surface lisse dans l'hémisphère nord,
alors que le sud présente beaucoup d'impacts, preuve d'une diﬀérence d'âge entre
ces deux régions.
 Des calottes aux deux pôles avec des dimensions presque similaires au Groënland.
 Ainsi qu'une multitude d'autres structures à plus petite échelle (lits de rivière,
grabens, failles, etc).
Cette planète a toujours présenté un intérêt particulier dans l'esprit et l'imagination
des hommes. Beaucoup de ﬁctions ont été écrites à son sujet3, elles s'inspiraient surtout
des observations télescopiques de la ﬁn du XIXe siècle et du début du XXe siècle qui
laissaient supposer à tort l'existence de mers et de canaux associés à la présence de vie.
De nos jours, grand nombre de scientiﬁques cherchent à comprendre comment cette
planète a évolué jusqu'à son stade actuel et, par là même, tentent d'apporter une
réponse au devenir de la Terre. Ce besoin de compréhension est à l'origine des nom-
breuses missions d'exploration envoyées vers la planète rouge : pas moins de 38 missions
diﬀérentes jusqu'en 2008 dont, tout de même, les deux tiers ont échoué. Ce chapitre
présente une synthèse de nos connaissances actuelles sur le climat et sur la présence
d'eau sur Mars.
Le sujet de cette thèse s'inscrit dans le cadre de ces recherches : le traitement et
l'analyse des données du Mars Advanced Radar for Subsurface and Ionosphere Soun-
ding (MARSIS) de la sonde spatiale Mars Express4. Les objectifs de cette mission sont
la recherche de traces d'eau et de vie passées ou présentes sur la planète Mars, mais
aussi sa cartographie, l'étude de la composition de sa surface et de son atmosphère. Les
données de MARSIS (radar sondeur) sont une nouveauté dans l'exploration planétaire
et permettent d'étudier la structure de la surface sur plusieurs kilomètres d'épaisseur.
Ce mémoire est divisé en quatre parties, chaque partie abordant un angle d'analyse
et d'étude spéciﬁque :
 Les ondes radar voyagent à travers le plasma qui compose l'ionosphère avant et
après réﬂexion sur le sol martien. Durant cette traversée, ces ondes électroma-
gnétiques sont dispersées à cause de leur interaction avec le plasma. Il est donc
impossible d'utiliser les sondages du sous-sol sans corriger l'eﬀet de distorsion du
signal provoqué par l'ionosphére. Pour comprendre et corriger ces eﬀets, nous
3La guerre des Mondes d'H.G. Wells en 1898, Le prisonnier de la planète Mars de Gustave le Rouge
en 1908 ou Chroniques martiennes de Ray Bradbury en 1950 et bien d'autres.
4Sonde lancée par l'ESA (Agence Spatiale Européenne) le 2 juin 2003 et qui orbite autour de Mars
depuis le 25 décembre 2003.
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Fig. 1.1: En haut, une mosaïque d'images de l'albédo visible de la surface réalisées par
la caméra MOC. En bas, une carte topographique de la surface martienne réalisée par
MOLA. La légende A, B , ... permet de localiser diﬀérentes régions dont nous faisons
mention dans la suite du texte : A pour Vastitas Borealis Formation (les plaines du
nord), B pour Valles Marineris, C pour Arabia Terra, D pour Hellas, E pour Argyre,
F pour Elysium Planitia, G Medusae Formation, H pour le dôme de Tharsis et I
pour Olympus Mons. Les deux cartes sont en projection Robinson.
5présentons dans le seconde chapitre l'instrument MARSIS, son mode de fonc-
tionnement, l'eﬀet de l'ionosphère sur les ondes radar et enﬁn la méthode mise
au point dans le cadre de cette thèse pour corriger la distorsion ionosphérique
permettant d'obtenir des données analysables.
 Nous montrons que la correction décrite dans le chapitre 2 est directement liée
au contenu total en électrons ou TEC. Cela nous a conduit à réaliser une étude
de ces mesures du TEC. Nous chercherons à retrouver la densité maximale et
l'échelle de hauteur d'atmosphère neutre en ajustant les données par le modèle
de Chapman. Nous étudierons ensuite l'interaction entre l'ionosphère et les érup-
tions solaires et nous montrerons enﬁn qu'il existe une corrélation entre la dis-
tribution des électrons et le champ magnétique rémanent de Mars (Chapitre 3 
L'ionosphère martienne ).
 L'application de notre modèle de correction aux données transmises par MARSIS,
nous a permis d'obtenir des données ﬁables de la surface de Mars. Nous exploitons
ces données dans le Chapitre 4  Les calottes polaires de Mars , pour mieux
comprendre les calottes nord et sud de Mars. La glace est un milieu quasi-
transparent pour les ondes radars, les échos à la base des calottes sont nettement
visibles sur les radargrammes de MARSIS et permettent de donner le volume
d'eau contenue aux pôles.
 Dans le dernier chapitre (Chapitre 5  Réﬂectivité de la surface de Mars ),
nous détaillons une méthode d'extraction des amplitudes des échos de surface
qui permet, après avoir corrigé l'absorption ionosphérique, d'établir une carte
globale de la réﬂectivité de Mars (l'albédo radar). Nous analysons d'un point de
vue géologique cette carte globale, en essayant de comprendre comme la nature
du sol martien change les réﬂectivités observées. Nous nous attacherons, plus
particulièrement, à l'étude de deux régions de Mars : Medusae Fossae et la
calotte résiduelle sud composée de glace de CO2.
Toutes les corrections, modélisations et autres traitements réalisés au cours de cette
thèse ont été développés à l'aide du langage IDL©5. Ce langage interprété possède
une large librairie de procédures et de fonctions bien documentée spécialement conçue
pour la manipulation de matrices et de vecteurs. Le principal défaut de ce langage est
qu'il ne peut pas être utilisé sur une grille de calcul. Dans le cadre de cette thèse, nous
avons donc été amenés à transformer certaines parties du code IDL© en code Fortran
5© 2007 ITT corporation
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Fig. 1.2: Exemple d'utilisation de logiciel ArcGis©.
pour pouvoir l'exécuter sur la grille de calcul Icare à l'Observatoire des Sciences de
l'Univers de Grenoble (OSUG).
Aﬁn de mieux exploiter l'ensemble des informations à notre disposition, nous avons
importé les résultats obtenus, ainsi que les données issues des instruments SHARAD,
MARSIS, OMEGA, SPICAM, TES, THEMIS, MOLA, GRS/HEND ou d'autres6 dans
la suite de logiciels ArcGis 9.27. ArcGis est un ensemble de logiciels formant un Système
d'Informations Géographiques (SIG) réalisé par la société ESRI. Ce logiciel permet
de comparer facilement diﬀérents jeux de données et de rassembler rapidement un
maximum d'informations sur la région étudiée. L'importation des données de MARSIS,
OMEGA et SPICAM sous forme de shapeﬁle a été réalisée avec des routines IDL que
nous avons développé avec l'aide d'Antoine Pommerol, de Cyril Grima et de Pierre
Beck (voir annexe 5.7). Un ﬁchier shapeﬁle contient les empreintes au sol de toutes
les observations d'un instrument et, pour chaque empreinte, une liste d'informations
sur le contexte de l'observation, permettant ainsi une recherche rapide d'observations
dans un jeu de données selon des critères précis.
La suite de ce chapitre développe trois points connexes aux sujets traités dans cette
thèse et apporte ainsi un complément d'informations sur :
 le climat et la présence d'eau sur Mars,
6Disponible à l'adresse suivante ftp://ftpflag.wr.usgs.gov/dist/pigpen/mars
7 ESRI France 2008
1.1. LE CLIMAT MARTIEN 7
 les instruments dont les données (en dehors des données de MARSIS) nous ont
été utiles dans le cadre de cette thèse,
 les caractéristiques des radars sondeurs (GPR) comme MARSIS et les types de
données transmises.
1.1 Le climat martien
L'atmosphère martienne est composée principalement de dioxyde de carbone (95%),
d'azote (2.7%) et d'argon (1.6%). On y trouve également des traces d'oxygène (0.13%)
et de vapeur d'eau (0.03%). La pression de cette atmosphère est très faible comparée à
la Terre avec environ 6 mbar à la surface. Pourtant, par certains côtés, l'atmosphère de
la Terre ressemble à celle de Mars. Les schémas de circulation générale sont identiques :
cellule de Hadley sous les tropiques. Cependant les variations saisonnières et jour/nuit
sont beaucoup plus marquées sur Mars :
 Le fait que l'atmosphère soit très ténue et que l'inertie thermique du sol soit faible
provoque des journées martiennes  chaudes  et des nuits très froides.
 Les températures à la surface diminuent progressivement du pôle d'été au pôle
d'hiver.
 La variation latitudinale de la température est faible en été et forte en hiver.
 L'atmosphère de CO2 se condense chaque hiver sur les calottes polaires entraînant
une variation de 30% de la pression en CO2.
Ce climat est lié à plusieurs cycles importants sur Mars : celui du CO2, de la poussière
et de l'eau.
1.1.1 Le cycle du dioxyde de carbone
Depuis longtemps, les astronomes observent que Mars posséde des saisons. En eﬀet,
chaque hiver des dépôts blancs se déposent jusqu'à 40 ou 50° de latitude. C'est Mariner
4 [Leighton et Murray (1966)] qui découvrit que cette couche était de la glace de
CO2. Comme les températures chutent beaucoup en hiver, le CO2 de l'atmosphère se
condense et forme un dépôt allant de quelques centimètres à un mètre. Cette baisse des
températures se traduit aussi par la formation de nuages de glace carbonique [Pettengill
et Ford (2000); Tobie et al. (2003); Forget et al. (1995)]. Chaque printemps, ces dépôts
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Fig. 1.3: En haut, une image HIRISE de traces de dust devils Tracks dans Schiaparelli
Basin (PSP_006477_1745) Crédit: NASA/JPL/University of Arizona. En bas, une
image prise par le rover Spirit de dust devils. Image: NASA/JPL/Texas.
se subliment et retournent dans l'atmosphère, seule une partie reste constamment sur
la calotte sud de Mars (voir paragraphe 5.6). Une très grande partie de l'atmosphère
est impliquée dans ce cycle puisqu'environ 30 % de l'atmosphère se condense en hiver
[James et al. (1992)].
1.1.2 Le cycle de la poussière
Depuis 1970, les missions ont révélé que, sur Mars, une quantité importante de poussière
est en suspension jusqu'à 40 km d'altitude. Cette poussière qui donne sa couleur
rougeâtre au ciel martien, est composée de particules très ﬁnes de l'ordre de 1 µm. Il
semblerait que deux phénomènes soient à l'origine du déplacement de cette poussière
qui se trouve au départ sur le sol :
 Les  dust devils  ou tornades de poussière [Thomas et Gierasch (1985); Metzger
et al. (1999)] sont des colonnes (vortex) qui tournent sur elles-mêmes en avançant
de manière aléatoire. Au fur et à mesure de leur progression, elles décollent la
poussière du sol et l'entraînent dans l'atmosphère. Ces tornades de poussière
furent observées pour la première fois par Viking dans les années 70. En 1997,
l'atterrisseur Mars Pathﬁnder détecta une tornade qui lui passait dessus. En
mars 2005, les membres de la mission du rover Spirit ont rapporté qu'une ren-
contre chanceuse avec une tornade avait nettoyé les panneaux solaires du robot.
Ces nettoyages ont permis aux rovers Spirit et Opportunity de survivre jusqu'à
maintenant sur la surface de Mars.
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 Des tempêtes de poussière ont lieu régulièrement sur Mars [Cantor et al. (2002)].
Ces tempêtes sont généralement observées aux bords de la calotte saisonnière
de Mars car, à ces endroits, le contraste thermique entre la glace très froide et
l'atmosphère plus chaude provoque des vents qui soulèvent la poussière. Cer-
taines années, le phénomène prend de l'ampleur et peut même atteindre des
proportions planétaires (on parle alors de tempêtes globales de poussière comme
en 1956, 1971, 1973, 1977, 2001). Ces tempêtes redistribuent globalement et
régulièrement la poussière de Mars. Elles sont probablement à l'origine des stra-
tiﬁcations sombres dans les calottes polaires (dans les strates les plus sombres).
Les poussières soulevées dans l'atmosphère ont des conséquences sur les températures
au sol et dans l'atmosphère. A haute altitude, ces poussières réchauﬀent l'atmosphère
en absorbant le ﬂux solaire. Ce rayonnement absorbé ne peut plus atteindre les alti-
tudes basses ce qui tend à refroidir la surface pendant la journée et à légérement la
réchauﬀer pendant la nuit. Une tempête de poussière a d'ailleurs menacé les rovers
Spirit et Opportunity en juillet 2007 qui ont dû se placer en hibernation car le ﬂux qui
parvenait à leur panneau solaire était trop faible.
1.1.3 Le cycle de l'eau
Nous savons qu'actuellement l'eau est abondante sur Mars, mais sous forme de glace :
 Les calottes sont composées de glace d'eau avec des épaisseurs allant jusqu'à
3000 m. Cette glace se présente sous forme de strates d'apparence plus ou moins
sombres [Cliﬀord et al. (2000); Smith et al. (2001); Plaut et al. (2007)].
 Au sud comme au nord, au-delà de 55° - 60° de latitude, des mesures eﬀectuées
en 2002 par les instruments de Mars Odyssey (GRS) ont montré que la glace
n'aeure pas en surface, mais qu'elle est présente sous une couche de quelques
centimètres de sédiments secs8. Cette couche de glace aurait une épaisseur d'au
moins un mètre et se serait composée d'environ 50% de glace [Feldman et al.
(2002)]. De plus, dans ces régions, les caractéristiques visuelles de la surface
semblent bien correspondre à une couche de glace sale de quelques mètres épou-
sant la surface [Head et al. (2003)].
 En dessous de cette couche riche en glace et à toutes les latitudes martiennes,
les modèles géologiques, soutenus par des indices géomorphologiques, suggèrent
8Notons tout de même que GRS montrent la présence d'important réservoir d'hydrogène et non de
glace d'eau, mais l'eau est le seul élèment pouvant correspondre aux importantes quantités d'hydrogène
détectées.
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que le sous-sol de Mars est imbibé de glace en dessous de quelques centaines de
mètres à l'équateur et de quelques centimètres au pôle [Squyres et al. (1992)].
Parmi les indices les plus frappants, on trouve les cratères dits  à éjecta lobés 
que de nombreux scientiﬁques estiment être caractéristiques d'impacts dans un
sol glacé [Costard (1989); Barlow et al. (2000)].
Les échanges entre l'atmosphère et ces réservoirs sont à l'origine d'un cycle hydrologique
saisonnier à l'échelle de toute la planète. Durant l'été, la pellicule de glace du pôle nord
est exposée au Soleil. La glace se sublime et se retrouve sous forme de vapeur d'eau
qui est ensuite transportée par l'atmosphère. Le reste de l'année, l'eau se recondense
au pôle nord. Ce cycle est donc proche de l'équilibre. Les quantités d'eau mises en jeu
sont extrêmement faibles, mais comprendre, comment elles se déplacent, permettrer de
mieux décrire le climat actuel.
1.1.4 Les variations du climat dans le passé
L'obliquité de la planète Mars n'est pas toujours la même. Contrairement à la Terre qui
est stabilisée par la présence de la Lune, l'obliquité de Mars varie de manière chaotique
[Laskar et Robutel (1993); Laskar et al. (2004)]. Elle oscille avec une pseudo-période
de 100 000 ans entre 0° et 60°.
En période de faible obliquité : En dessous de 20°, les saisons sont moins
marquées et l'extension des dépôts saisonniers de CO2 est plus faible. Les températures
polaires diminuent car le soleil est proche de l'horizon. Le dioxyde de l'atmosphère est
alors probablement piégé aux pôles laissant une atmosphère encore plus ténue.
En période de forte obliquité : Les cycles saisonniers sont plus marqués durant
cette période. Aux pôles, la température augmente sous l'inﬂuence d'un ﬂux solaire
plus important. Il est probable que la calotte résiduelle de CO2 se sublime libérant
alors son CO2 dans l'atmosphère. De même, le cycle hydrologique devient plus actif.
L'eau transportée par l'atmosphère s'accumule alors à d'autres latitudes que les pôles
[Mischna et al. (2003)] et très probablement au niveau des tropiques [Levrard et al.
(2004)]. Les modèles suggèrent ainsi que, au gré des variations orbitales, l'eau ait pu
se condenser et recouvrir d'une couche d'eau les hautes latitudes.
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Fig. 1.4: Delta dans le cratère Holden. La ﬁgure principale est une mosaïque d'images
de Mars Orbiter Camera (MOC) M18-00020, E14-01039, E17-01341, E18-00401, E21-
01153, E21-00454, E22-01159, E23-00003, R06-00726, R08-01104, and R09-01067.
(A) Trace de méandres d'un relief inversé de chenaux. (B) Superposition et entre-
croisement entre deux chenaux inversés et de leur dépôt. Crédits: Malin et Edgett
(2003).
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1.1.5 L'eau dans le passé lointain de Mars
Une grande partie de la surface est âgée de plus 3,5 milliard d'années (hauts plateaux
qui composent l'hémisphère sud de Mars). Cette partie très vieille de la surface a aussi
gardé les traces d'un passé très diﬀérent de ce qu'il est actuellement.
D'immenses réseaux de rivières ont été observés lors de l'exploration martienne.
Ces vallées ont été creusées par des écoulements d'eau et sont visibles un peu partout
sur Mars. Il semblerait donc que Mars ait connu des conditions favorables pour que
l'eau ait pu couler.
Un examen attentif des cratères martiens des terrains les plus anciens montre que la
plupart des petits cratères de moins de 15 km ont été eﬀacés, tandis que ceux de grandes
tailles semblent érodés. Proportionnellement, les cratères formés dans des régions plus
jeunes de quelques centaines de millions d'années sont bien mieux préservés. Ces
observations suggérent que, dans le passé, l'érosion due l'eau était beaucoup plus intense
que par la suite [Craddock et Maxwell (1993)].
Si Mars a connu un climat favorable, on peut même imaginer l'accumulation d'eau
sous forme de lacs ou d'océan. En eﬀet, le plancher de certains cratères présente
une ﬁne stratiﬁcation se concentrant généralement au centre du cratère (voir ﬁgure
1.4). Certains de ces dépôts sédimentaires présentent même toutes les caractéristiques
alluvionnaires en forme de delta que l'on retrouve sur Terre [Malin et Edgett (2003)]
(voir ﬁgure 1.4).
Sur Terre, la minéralogie de très nombreux sols témoigne de la présence d'eau liquide
lors de leur formation. Sur Mars, les indices ne sont pas aussi nets. Les observations
du spectromètre infrarouge TES à bord de la sonde Mars Global Surveyor suggérent
que la plupart des terrains sont de nature volcanique (lorsqu'ils ne sont pas recouverts
de poussière) [Bandﬁeld et al. (2000); Christensen et al. (2001)], mais TES révéle aussi
la présence de quelques dépôts d'hématite cristalline. Il s'agit d'un oxyde de fer qui
nécessite généralement, pour se former, la présence d'eau liquide. En 2004, le rover
Opportunity a été envoyé sur un de ces dépôts et a conﬁrmé la présence d'hématite. Son
spectromètre APXS a révélé aussi la présence de sulfate dans les aeurements rocheux à
proximité du site d'atterissage. Ces minéraux se concentrent suite à l'évaporation d'une
eau chargée en sel [Squyres et al. (2004)]. Des sulfates caractéristiques de processus
d'évaporation ont aussi été détectés par le spectromètre OMEGA à bord de la sonde
Mars Express [Gendrin et al. (2005)].
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1.2 Les instruments de l'exploration martienne
Dans cette section, nous décrivons quelques instruments dont les données ont été utiles
pour cette thèse. Ces instruments se trouvent principalement sur trois sondes : Mars
Global Surveyor (MGS), Mars Odyssey (MO) et Mars Express (MEX).
1.2.1 Mars Global Surveyor et Mars Odyssey
Les deux premières sondes sont américaines (NASA) et ont été envoyées respectivement
en novembre 1996 et avril 2001. Mars Global Surveyor a cessé de fonctionner en
novembre 2006. Nous décrivons ici uniquement certains des intruments embarqués
à bord de ces sondes américaines car nous utilisons leurs résultats au cours de cette
thèse :
 Le Mars Orbiter Laser Altimeter (MOLA) à bord de MGS dont les données to-
pographiques ont été très utiles pour la correction ionosphérique et la simulation
des échos radar. MOLA a eu pour objectif principal de réaliser une cartogra-
phie précise et globale de la topographie martienne. Cette cartographie a permis
d'explorer en détail les structures géophysiques et géologiques de Mars. La déter-
mination de l'altitude est eﬀectuée en mesurant le temps mis par une impulsion
laser (laser infrarouge à 1.06 µm) pour rejoindre la surface et revenir jusqu'au
miroir collecteur de MOLA. Les cartes produites par MOLA [Smith et al. (2001)]
constituent la référence pour toutes études de Mars. Ces données sont accessibles
sur le site : http://pds-geosciences.wustl.edu/missions/mgs/mola.html
sous forme de cartes en projection cylindrique simple avec une résolution allant
de 4 à 128 pixels par degré. Il existe aussi des cartes en projection stéréographique
polaire avec des résolutions allant jusqu'à 512 pixels par degré. Ces résolutions
permettent de distinguer des objets d'une dimension de 460 m à l'équateur et
120 m aux pôles.
 Le magnétomètre/réﬂectomètre à électrons (MAG/ER) de MGS permettant de
mesurer le champ magnétique de Mars à 400 km d'altitude. Les cartes réalisées
avec cet instrument servent de référence pour les études du champ magnétique.
MAG/ER a montré que Mars ne présente pas actuellement de champ magnétique
global mais qu'elle a dû en avoir un (similaire à celui de la Terre) plus tôt dans
son histoire [Connerney et al. (2001)]. MAG/ER a également mis en évidence
que Mars posséde un champ magnétique rémanent.
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 L'expérience de Radio Science avec MGS a permis une étude détaillée de l'atmo-
sphère martienne. Ce système de communication (couplé avec une horloge élec-
tronique de haute précision) a aussi un rôle scientiﬁque important en plus de la
transmission des données entre la sonde et la Terre. En eﬀet, l'étude du signal
lui-même, son retard ou sa forme à l'arrivée sur Terre apporte des données scien-
tiﬁques précieuses sur de l'atmosphère de Mars ou la gravimétrie. Couplées à
MOLA, ces mesures gravimétriques permettent de réaliser des analyses précises
de la croûte martienne (épaisseur, . . . ) [Tyler et al. (2001)]. L'expérience de
Radio Science nous renseigne sur la pression et la température atmosphérique et
sur la quantité d'électrons de l'ionosphère lors des occultations de la sonde par
Mars, quand le signal passe dans l'atmosphère.
 Mars possède une atmosphère ténue et pas de champ de magnétique global. C'est
pourquoi les rayons cosmiques se propagent facilement dans l'atmosphère jusqu'à
la surface. Ces rayons cosmiques interagissent avec les noyaux atomiques qui
composent les premiers mètres de la surface produisant ainsi une quantité impor-
tante de neutrons. Après leur création, les neutrons se propagent dans le sol et
rencontrent eux aussi des noyaux, deux réactions peuvent alors se produire : des
réactions inélastiques (neutron rapide) et des phénomènes de capture pour les
neutrons thermiques ou épi-thermiques. C'est ce ﬂux de neutrons thermiques qui
permet d'étudier l'albédo neutron de la surface martienne. A bord de la sonde
Mars Odyssey, le spectromètre gamma (GRS pour Gamma Ray Spectrometer) a
pour but d'étudier les premiers mètres de la surface et d'établir ainsi des cartes de
la distribution des diﬀérents éléments chimiques de la surface martienne [Boynton
et al. (2007)]. Il a été possible par exemple d'étudier la distribution de la glace
dans le sol [Boynton et al. (2002, 2004); Feldman et al. (2002)].
Récemment une nouvelle mission américaine Mars Reconnaissance Orbiter (MRO) s'est
mise en orbite autour de Mars. Cette mission embarque un radar : SHAllow subsur-
face RADar (SHARAD). Ce radar possède une fréquence plus élevée que MARSIS lui
permettant d'avoir une résolution bien meilleure, mais ne permettant pas de pénétrer
aussi profondément dans le sol. Cette mission possède aussi une caméra très haute ré-
solution (High-Resolution Imaging Experiment : HIRISE) dont nous utilisons quelques
images pour illustrer certaines discussions.
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1.2.2 Mars Express
Durant cette thèse, nous analysons les données du premier radar embarqué pour une
mission d'exploration planétaire : le Mars Advanced Radar for Subsurface and Ionos-
phere Sounding (MARSIS) à bord de la sonde Mars Express. Mars Express est le
nom d'une mission spatiale de l'Agence spatiale européenne (ESA), qui a pour objectif
l'étude de Mars. C'est la première mission de l'ESA de mise en orbite d'une sonde
spatiale sur une autre planète que la Terre.
Les instruments scientiﬁques de cette mission sont les suivants :
 OMEGA (Observatoire Martien pour l'étude de l'Eau, des Glaces et de l'Activité)
est un spectromètre fonctionnant dans le visible et le proche infrarouge, qui com-
bine astucieusement spectrométrie et imagerie pour déterminer la composition
minéralogique de la surface et la composition moléculaire de l'atmosphère mar-
tienne. Pour cela, il analyse le spectre de la lumière solaire réﬂéchie par la
surface et diﬀusée ensuite par l'atmosphère. Le première objectif d'OMEGA est
de caractériser la composition minéralogique de la surface martienne et de faire
la diﬀérence entre des silicates, des minéraux hydratés, des oxydes, des carbo-
nates, des dépôts organiques et de la glace [Bibring et al. (2004, 2005); Jouglet
et al. (2007)]. Ces informations sont très importantes pour la sélection de sites
d'atterrissage à forte potentialité en vue de la recherche d'une éventuelle vie mar-
tienne. Les autres objectifs sont d'étudier la distribution spatiale et temporelle
du CO2, de la vapeur d'eau atmosphérique, des aérosols et de la poussière dans
l'atmosphère martienne [Douté et al. (2007); Vincendon et al. (2007, 2008)].
 SPICAM est un spectromètre opérant dans l'ultraviolet et l'infrarouge [Bertaux
et al. (2006)] dont l'objectif principal est d'analyser la concentration d'ozone et
des autres constituants de l'atmosphère martienne.
 MARSIS (Mars Advanced Radar for Subsurface and Ionosphere Sounding) est
l'instrument qui fait l'objet de cette thèse et sera largement décrit dans les cha-
pitres suivants.
 PFS (Planetary Fourier Spectrometer). L'atmosphère martienne est principale-
ment composée de dioxyde de carbone et d'azote, mais d'autres gaz sont aussi
présents en plus petites quantités, comme la vapeur d'eau ou l'ozone, dont nous
avons parlé précédemment. L'objectif principal du PFS est d'étudier la distribu-
tion globale de la vapeur d'eau et des autres constituants mineurs de l'atmosphère
martienne avec une précision bien supérieure à celle des missions précédentes. Ces
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molécules seront identiﬁées par leur absorption dans certaines régions du spectre
de la lumière solaire, ou par la chaleur qu'elles émettent naturellement lorsqu'elles
sont excitées [Formisano et al. (2005)].
 ASPERA - Capteur de particules chargées et neutres. Mars est soumise, comme
les autres planètes, à un ﬂux de plasma qui émane du soleil, le vent solaire.
L'objectif principal d'ASPERA-3 est d'étudier l'interaction de l'atmosphère mar-
tienne avec le vent solaire [Barabash et al. (2004, 2006)], ce dernier pouvant être
responsable de la fuite dans l'espace de bons nombres de composés.
 HRSC (High Resolution Stereo Camera). La caméra stéréoscopique haute résolu-
tion HRSC fournit une couverture couleur, en 3-D, à haute résolution et avec des
angles de prises de vues multiples de la planète Mars. Elle retourne des images
d'une qualité sans précédent de la surface, de l'atmosphère et des deux satellites
martiens. Les objectifs de cette caméra sont : la caractérisation de la structure
et de la morphologie de la surface martienne à haute (10 mètres/pixel) et très
haute (2 mètres/pixel) résolution spatiale.
 MaRS (Mars Radio Science experiment). Cette expérimentation radio a pour
objectif de sonder l'atmosphère martienne lors des passages de la sonde der-
rière Mars. Avant de disparaître derrière le globe planétaire, le faisceau radio de
l'émetteur de Mars Express traverse brièvement la ﬁne couche d'atmosphère mar-
tienne et subit alors des modiﬁcations porteuses d'informations. Cette technique,
connue sous le nom d'occultation, a été mise en oeuvre dès 1965 avec la sonde
Mariner 4. A la diﬀérence de cette dernière, Mars Express va cependant utiliser
non pas une, mais deux fréquences radio diﬀérentes (bande S et X). La bande X
sert à dresser les proﬁls verticaux de température et de pression (depuis le sol
jusqu'à 50 km) avec une résolution verticale de 100 mètres. Les ondes radio ap-
partenant à la bande S étant sensibles au plasma (mélange d'ions et d'électrons),
la technique d'occultation permet également d'étudier la densité électronique de
l'ionosphère (de 90 à 300 km d'altitude), avec une résolution de 100 électrons/cm3
[Pätzold et al. (2005)].
1.2.2.1 L'orbitographie
L'orbitographie détermine la position de la sonde dans l'espace à n'importe quel ins-
tant. Mars Express suit une orbite quasi-polaire avec une inclinaison de 86° sur une
trajectoire très elliptique avec une altitude variant entre 300 et plus de 10 000 km. A
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Dipôle MARSIS
Monopôle MARSIS
Antenne grand gain
ASPERA-3
PFS
OMEGA
SPICAM
HRSC
Antenes relais
Mars lander
Fig. 1.5: Boite éclatée de la sonde Mars Ex ress. Crédits: Illustration de Medialab,
ESA 2001
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partir de 1400 orbites sucessives, la couverture de Mars est globale. En octobre 2008,
Mars Express avait réalisé plus de 6000 orbites. Il faut noter que pour des questions
de coût, Mars Express n'embarque pas une quantité suﬃsante de carburant qui aurait
pu lui permettre d'atteindre une orbite optimale pour la cartographie, c'est-à-dire une
orbite circulaire (comme les sondes MGS, MO, MRO). Une orbite dure une peu plus
de 6 heures.
L'instrument MARSIS fonctionne quand la sonde orbite en dessous de 800 km. La
durée pendant laquelle MARSIS est opérationnel est donc d'environ 25 minutes.
Le temps pendant lequel la sonde est la plus éloignée de Mars sert à renvoyer les
données vers la Terre et est utilisé par les autres instruments pour obtenir des images
à diﬀérentes résolutions de la planète.
Chapitre 2
L'instrument MARSIS
2.1 Radar à pénétration de sol
Le radar à pénétration de sol (GPR pour Ground Penetrating Radar) est un appareil
géophysique utilisant la technologie radar pour étudier la composition et la structure
du sol. Généralement, les bandes micro-ondes ou radio (VHF/UHF) sont utilisées par
ce type de radar. Les GPR sont utiles pour sonder une variété de terrains tels que les
calottes glaciaires, les étendues d'eau souterraines. En général, l'antenne est en contact
avec le sol pour minimiser la réﬂexion à la surface et avoir ainsi un maximum de signal
dans le sol.
Le principe de fonctionnement des GPR est identique à celui des radars  clas-
siques . Des ondes électromagnétiques sont émises par une antenne en direction du
sol et s'y propagent. Lorsque ces ondes rencontrent des changements de milieux1, une
partie est renvoyée vers la surface et enregistrée par l'antenne réceptrice qui peut être
la même que l'antenne émettrice. Le principe est similaire au sondage sismique mais
les ondes sont réﬂéchies ici par les changements de constante diélectrique et non par
des changements d'impédance acoustique.
La portée ou pénétration d'un GPR dépend de la conductivité électrique du sol et
de la fréquence utilisée. Plus le sol est conducteur, moins on peut sonder profondément
car le milieu dissipe l'onde électromagnétique. Les milieux permettant une pénétration
maximale sont les milieux très secs comme le sable, le granite, le calcaire, etc ou les
milieux riches en glace. Les sols les plus conducteurs sont les sols humides qui absorbent
très vite le signal.
Plus la fréquence est basse, plus le signal pénètre profondément mais moins la
précision est grande. La gamme de fréquence utilisée va de quelques MHz à quelques
1changements de l'indice optique/constante diélectrique
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dizaines de GHz.
Les GPR ont de multiples applications dans des études non destructives du sous-sol :
 Etude du sous sol avant travaux pour localiser des canalisations ou encore aus-
cultation d'ouvrages de génie civil.
 Application militaire comme les recherches de mines, d'obus non explosés ou de
tunnels enfouis.
 Recherche géophysique (couches minérales), radioglaciologie.
 Recherche archéologique.
 Recherche de fosses communes, de lieux de crimes, etc...
 Etude des sous-sols des planètes du système solaire.
Le radar MARSIS est un GPR embarqué pour la première fois sur une sonde spatiale
(Mars Express). MARSIS utilise des basses fréquences qui lui permettent de pénétrer
profondément dans le sol martien dans le but de trouver de l'eau souterraine. La
géométrie d'observation est diﬀérente des GPR classiques car le radar se trouve à bord
d'une sonde spatiale qui possède, de plus, une orbitographie elliptique (voir 1.2.2.1).
Il y a donc quelques notions à déﬁnir pour comprendre les données renvoyées par
MARSIS : notion d'ambiguité (2.2.3), déﬁnir quelle région de la surface renvoie un
signal cohérent (2.2.4) et déﬁnir l'équation du radar dans ces conditions (2.2.5).
2.2 Description de l'instrument
MARSIS est un radar sondeur à visée nadir2 à très large bande, capable de transmettre
des fréquences allant approximativement de 10 kHz à 5.5 MHz. Il peut réaliser deux
types de sondage :
 le sondage du sol (mode SS),
 le sondage de l'ionosphère (désigné par mode AIS)3.
MARSIS ne peut opérer qu'en dessous de 800 km lorsqu'il sonde la surface. Cet instru-
ment est constitué d'un assemblement de deux antennes et d'un module électronique.
Le maximum de pénétration dans le sol martien, qui a lieu pour les fréquences les plus
2La direction à l'aplomb de la sonde.
3Ce mode n'a jamais été utilisé dans le cadre de cette étude
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basses, est de l'ordre de quelques kilomètres en fonction de la nature des matériaux
qui composent le sous-sol. Dans le mode SS, le radar émet sur une bande de 1 MHz de
large, centrée sur 1.8, 3, 4 ou 5 MHz.
Durant la journée martienne, le soleil et le vent solaire ionisent l'atmosphère mar-
tienne ce qui empêche les sondages radar en dessous d'une de fréquence 3.5 MHz. Pour
permettre une pénétration optimale du sol martien par les ondes, les opérations durant
la nuit martienne sont préférables.
Lorsque MARSIS sonde la surface (mode SS), un signal (modulation de fréquence)
est émis. L'impulsion émise dure environ 250 µs. L'instrument passe ensuite en mode
de réception et enregistre alors les échos retournés par la surface. Cette opération
se répéte à une fréquence de 127 Hz (voir ﬁgure 2.1). Le signal reçu est converti de
numérique à analogique et compressé en azimut et en  range . Cette intégration
en azimut accumule pendant quelques secondes les données, ce qui résulte en une
empreinte au sol dans la direction de déplacement de la sonde de 10 km. La dimension
de l'empreinte dans le sens perpendiculaire au déplacement de la sonde mesure entre 5
et 15 km en fonction de l'altitude de la sonde.
Pour chaque sondage, les proﬁls des échos montrent l'amplitude reçue en fonction
du temps, avec une résolution verticale de 50 à 100 m dépendant de la constante
diélectrique des milieux traversés.
MARSIS est constitué de deux antennes, un dipôle et un monopôle. L'antenne
principale (dipôle), parallèle à la surface et au déplacement de la sonde, est utilisée
pour l'émission et la réception des pulses réﬂéchis par la surface ou l'ionosphère. Cette
antenne mesure 40 m de long de bord à bord. L'antenne secondaire (monopôle), orien-
tée dans la direction du nadir, possède un gain nul dans la direction du nadir et, ainsi,
n'est sensible qu'aux échos latéraux ou clutter (i.e. hors nadir). Ces échos latéraux
masquent ceux provenant du sous-sol en arrivant au même moment. Le monopôle
a été conçu pour supprimer les échos latéraux reçus par le dipôle. Cependant, per-
sonne n'utilise ce mode du radar car il ne semble pas fonctionner et nous nous sommes
contentés d'utiliser les données obtenues avec le dipôle. La distinction entre les échos
latéraux et ceux du sous-sol est réalisée en simulant le retour la réﬂexion des ondes
radar MARSIS sur un modèle de surface réalisée à partir des données MOLA [Nouvel
(2002); Nouvel et al. (2004)].
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Fig. 2.1: Schéma décrivant le mode de fonctionnement d'un sondage (PRI Pulse Re-
petition Interval). Cette séquence se répète à une fréquence de 127 Hz. On y trouve
les deux chirps émis dans deux bandes de fréquence diﬀérentes puis les deux fenêtres
d'enregistrement après un délai tx correspondant à peu près au temps aller-retour pour
parcourir la distance entre la surface et la sonde par les impulsions radar. Ces fenêtres
de réception durent 350 µs et sont échantillonnées à une fréquence de 1.4 MHz. La
prise en compte de l'ensemble de ces paramètres permet de placer correctement les
pulses les uns par rapport aux autres.
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Fig. 2.2: Signal à modulation linéaire en fréquence et son spectre. C'est le chirp que
nous utilisons pour eﬀectuer la compression des données.
2.2.1 Forme de l'impulsion émise
L'onde émise est un  chirp 4 de 250 µs, c'est-à-dire un long pulse qui est linéairement
modulé en fréquence. Le  chirp  permet une résolution qui dépend de la largeur de
la bande utilisée plutôt que de sa durée : avec une largeur de bande B, la résolution en
temps approximative est 1/B. Dans le cas de MARSIS, le signal émis appelé S prend
la forme suivante :
S(t) = A(t). exp
(
±jpiB
τ
t2
)
(2.1)
où A(t) est l'enveloppe du signal de durée τ , t ∈ [−τ/2, τ/2], τ est la durée du
pulse émis (250 µs), B est la largeur de la bande en fréquence (1 MHz) et ± change en
fonction de la bande (− pour la bande autour de 1.8 MHz et + pour les bandes autour
de 3, 4, 5 MHz).
2.2.2 Compression de l'impulsion
Dans le mode que nous utilisons, ce compression est eﬀectué sur Terre. La compression
de l'impulsion consiste à calculer la corrélation entre les signaaux émis et reçu. Dans
le cas de MARSIS (chirp linéaire modulé), si le signal reçu est identique à celui émis,
la corrélation prend alors la forme d'un sinus cardinal (sinx)/x. Cette compression de
l'impulsion est eﬀectuée grâce à un ﬁltre adapté ayant comme réponse impulsionnelle
h(t) = s∗(−t), où s est le signal émis et comme fonction de transfert H(f) = S∗(f),
où S est le spectre du signal émis.
4gazouilli en français
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Ce processus est réalisé sur Terre pour la plupart des modes de sondage pour per-
mettre de corriger ﬁnement les eﬀets ionosphériques. Le signal après compression Sf
est obtenu comme suit:
Sf (f) = Sr(f)H(f) (2.2)
Les données obtenues ont été échantillonnées sur une bande de 1.4 MHz de large
alors que le signal est émis sur une bande de 1 MHz. La forme de notre fonction de
transfert est donc donnée par l'équation :
h(t) =
exp
(
±jpi B
Nc
t2
fs
)
t ∈ [−125, 125µs]
0 [t < −125] ∪ [t > 125]
(2.3)
où t ∈ [−Ns/2, Ns/2], Ns = τfs/2, τ est la durée du pulse émis (250 µs), B est la
largeur de la bande en fréquence (1 MHz), fs est la fréquence d'échantillonnage (1.4
MHz), Ns est la nombre d'éléments du pulse (512) et ± change en fonction de la bande
(− pour la bande autour de 1.8 MHz et + pour les bandes autour de 3, 4, 5 MHz).
Finalement on obtient :
H(f) = Conj (FFT (h(t))) (2.4)
La ﬁgure 2.2 présente la forme de la fonction h(t): signal à modulation linéaire en
temps et son spectre.
2.2.3 Radargrammes et notion d'ambiguité
La ﬁgure 2.3 présente un radargramme typique des données MARSIS. Ce radargramme
est une image à deux dimensions où l'axe vertical représente les temps courts et l'axe
horizontal les temps longs. Les temps courts correspondent au temps aller-retour des
ondes radar entre la zone et un obstacle sur lequel elles se réﬂechissent. Ces réﬂexions
ou échos sont dus à une augmentation de l'amplitude visible en noir sur le radargramme
de la ﬁgure 2.3. Les temps longs représentent, quant à eux, les sondages succesifs de
la surface par le radar.
Lorsque les irrégularités de surface augmentent, les ondes réﬂéchies par les diﬀérents
centres de diﬀusion de la surface s'ajoutent en amplitude et en phase.
Sur le radargramme 2.3, diﬀérents types d'échos retournés par la planète Mars sont
visibles :
 Dans la direction spéculaire, si la surface est localement suﬃsamment lisse, les
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Echo de surface
Echo latéraux de surface
Echo du sous-sol
Fig. 2.3: Radargramme de l'orbite 2682 corrigé de la distorsion ionosphérique. Les
diﬀérentes types d'échos sont indiqués sur la ﬁgure.
ondes s'ajoutent pratiquement en phase et forment donc l'écho de surface. On
obtient alors la composante cohérente du signal, appelée aussi composante spé-
culaire. L'écho de surface est le premier écho sur le radargramme en partant
du haut. C'est l'écho pour lequel les ondes mettent le moins de temps à revenir
aux antennes MARSIS. Cet écho se trouve au temps nécessaire pour faire un
aller-retour entre la sonde et la surface au nadir5.
 Dans les autres directions (hors nadir), l'addition ne se fait plus forcément en
phase et pour des valeurs de rugosité plus fortes, le déphasage entre les signaux
peut dépasser pi. On obtient alors la composante incohérente ( clutter  de sur-
face ou échos latéraux). Enﬁn, dans des cas extrêmes de rugosité, la composante
cohérente du signal peut disparaître en totalité, seule subsistant la partie diﬀuse,
incohérente. Ces échos latéraux de surface arrivent après l'écho de surface et se
situent donc en dessous de celui-ci sur les radargrammes. Par exemple, lorsque
MARSIS passe à proximité d'un cratère (même à plusieurs dizaines de kilomètres)
les bords du cratère renvoient une partie du signal comme décrit dans le schéma
2.4. La distance l entre la réﬂexion latérale et le nadir est donnée par l'équation
:
l =
c
2
√
(2t+∆t)∆t
où t est le temps mis par l'écho de surface, ∆t est le retard de l'écho latéral par
rapport à l'écho de surface et c est la vitesse de la lumière dans le vide. Par
exemple, si un écho se trouve à 20 µs après l'écho de surface et que l'altitude de
5La direction à l'aplomb de la sonde.
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la sonde est de 500 km, alors il en découle que l'écho a lieu à l = 55 km du nadir.
 Les échos de sous-sol arrivent après l'écho de surface et se mélangent aux échos
latéraux. En supposant qu'un écho de sous-sol arrive avec un retard ∆t après
l'écho de surface et que les ondes se propagent dans un milieu homogène de
constante diélectrique ε1, la profondeur l parcourue dans le sous-sol sera alors
(voir ﬁgure 2.4):
l =
c∆t
2
√
ε1
Comme nous l'avons développé lors de la description des objectifs scientiﬁques de
MARSIS, le signal qui nous intéresse, est le signal provenant du sous-sol : celui qui est
porteur d'information sur la structure interne et la composition de la surface martienne.
L'ambiguïté vient donc du fait que le signal peut arriver au niveau de la sonde,
pour une profondeur et un matériau donnés, simultanément à un signal provenant
de la surface (ﬁgure 2.4). Pour résoudre cette ambiguïté, il faut tenir compte de la
direction d'origine des signaux.
Pour des signaux provenant des régions de la surface en avant et en arrière de la
sonde (dans le domaine radar, on parle aussi de direction  along track ), un traitement
spéciﬁque est appliqué à la de la sonde pour limiter l'énergie des signaux de surface.
Nous détaillerons ce point au paragraphe 2.3.2 et nous verrons aussi dans le paragraphe
suivant quelle partie de la surface contribue à former la composante spéculaire signal,
c'est-à-dire l'écho de surface.
Cette notion d'ambiguïté est aussi une des raisons qui ont poussé au développement
d'une simulation MARSIS (voir paragraphe 2.6) prenant en compte uniquement la
surface : les radargrammes simulés permettent de trancher facilement entre réﬂexion
à la surface ou dans le sous-sol [Nouvel et al. (2004)]. Nous décrirons cette simulation
dans le paragraphe 2.6.
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Fig. 2.4: Schéma d'un sondage MARSIS. En haut de l'image se trouve la sonde Mars
Express (bleu) et en bas la surface de Mars (orange). Deux aller-retours sont représen-
tés, un dans la direction du nadir et un autre dans une direction hors nadir.
2.2.4 La zone de Fresnel
Pour un radar à grande distance de la cible, il est nécessaire de connaître les dimensions
de la surface éclairée et, plus particulièrement, la région qui renvoie un signal cohérent
appelée zone de Fresnel. Autrement dit, cette zone correspond à la région qui contribue
à former l'écho de surface.
Considérons ici, une surface faiblement rugueuse, de grandes dimensions devant la
longueur d'onde. Cette surface est illuminée par un radar, situé à une altitude h et
avec une ouverture d'antenne θ0 (ﬁgure 2.4). Supposons que le rayon de cette région
est égal à L, la longueur soustendue par l'angle d'incidence θ. Le calcul de L s'eﬀectue
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en majorant le déphasage entre le trajet des ondes à la verticale et le trajet latéral
(angle d'indicence θ) (voir ﬁgure 2.4).
∆ϕ = kh− kr = 2pi4r
λ
où 4r est la diﬀérence entre les distances h et r pour le trajet à la verticale et
latéral.
Le signal n'est plus cohérent lorsque le déphasage atteint pi/2, c'est à dire lorsque :
4r
λ
=
1
4
Comme L2 = r2 + h2, il vient ﬁnalement que:
L2 =
2hλ
4
+
λ2
16
On peut négliger le second terme qui est toujours bien inférieur au premier, la
déﬁnition du rayon de la zone de Fresnel est donc:
L =
√
hλ
2
(2.5)
Dans la cas de MARSIS où la longueur d'onde λ varie entre 60 et 160 m et l'altitude
h entre 250 et 1 000 km, la zone de Fresnel a donc un diamètre de 6 à 16 km.
2.2.5 L'équation du radar
Classiquement l'équation du radar est un bilan des puissances sur le trajet aller-retour
d'une onde émise. La puissance reçue d'une cible ponctuelle par l'antenne réceptrice
d'un radar est donnée par l'équation du radar [Ulaby et al. (1986)] :
Pr = Pt
G2λ2σ0
(4pi)3R4
(2.6)
où Pr est la puissance reçue, Pt est la puissance émise, G est le gain d'antenne,
λ est la longueur d'onde de l'antenne, σ0 est le coeﬃcient de réﬂexion de la cible (la
surface) et R est la distance entre l'antenne et la cible.
Dans le cas de MARSIS, il faut prendre en compte que toute la zone de Fresnel (voir
2.2.4) renvoie les ondes radars de manière cohérente et non pas de manière incohérente
comme le feraut un objet ponctuel. L'équation du radar devient donc [Curlander et
McDonough (1991)]:
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Pr = Pt
G2λ2R2F
(4pi)2(2R)2
(2.7)
où Pr est la puissance reçue, Pt est la puissance émise, G est le gain d'antenne, λ
est la longueur d'onde de l'antenne, RF est le coeﬃcient de réﬂexion de la cible (la
surface) et R est la distance entre l'antenne et la cible.
2.3 Traitements à bord de la sonde
À cause des limites imposées par la vitesse de transfert des données entre les instru-
ments et la mémoire de masse du satellite, la plupart des traitements des données sont
eﬀectués par l'instrument lui-même.
Les tâches principales eﬀectuées par la partie électronique de MARSIS sont :
 la synthèse doppler ( Doppler processing ) ou compression en azimut,
 l'acquisition et le suivi des échos de surface,
 le traitement des observations multi-angulaires.
En fonction du mode d'observation du radar les données subissent toutes, certaines
ou aucune parties de ces traitements (voir 2.4). Cette section fournit une description
générale de ces travaux eﬀectués à bord de la sonde.
2.3.1 Echantillonnage du signal
Tous les signaux reçus par les antennes sont convertis sous forme numérique avec un
échantillonnage à 1.4 MHz.
Pour représenter adéquatement les caractéristiques du signal contenant des fré-
quences plus hautes que la fréquence d'échantillonnage (par exemple, les bandes cen-
trées sur 3, 4 ou 5 MHz) celui-ci est démodulé avant que l'échantillonnage n'ait lieu
à une fréquence de 0.7 MHz grâce à un mixeur. Les nombres digitaux produits par
l'échantillonnage du signal sont représentés par des entiers signés d'un byte (8 bits).
Pour eﬀectuer le traitement numérique du signal à bord, celui-ci est converti en réel
simple précision (quatre bytes pour les parties réelle et imaginaire).
2.3.2 Synthèse Doppler
L'antenne du radar a une ouverture azimutale assez grande dans la direction du mouve-
ment ce qui donne une résolution assez faible. Le temps de retour des échos s'eﬀectuant
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Fig. 2.5: A gauche, la déﬁnition des bandes Doppler en fonction de la direction du
mouvement de la sonde. A droite, les courbes iso-distances (cercle) et iso-Doppler sont
dessinées sur une surface plane. La ligne verticale correspond au Doppler nul, alors
que la ligne horizontale représente la direction de déplacement de la sonde.
à diﬀérents instants selon leur distance au radar, on obtient des échos latéraux impor-
tants.
Comme le radar se déplace, le même point est illuminé plusieurs fois, on obtient
alors une série de données pour chaque point sous le radar. En combinant la variation
d'amplitude et de phase de ces retours, le traitement de synthèse d'ouverture permet
d'obtenir des images des zones observées comme si on utilisait une antenne à très grande
résolution.
Avec MARSIS, en utilisant ce traitement, on augmente aussi le rapport de puissance
reçue entre les échos du sous-sol et latéraux. Le signal rétrodiﬀusé reçu par le radar
peut être considéré comme une accumulation d'échos élémentaires. Chacun de ces
échos possède une fréquence Doppler propre, fréquence qui peut être vue comme un
échantillon de la bande Doppler totale.
Pour une distance radar-cible R, la fréquence Doppler fd peut s'écrire sous la forme
fd =
1
2pi
dφ
dt
avec φ = 4piR/λ. Pour une surface lisse, cette fréquence est nulle pour
l'écho spéculaire provenant du sol (ou du sous-sol) dans la direction du nadir et elle
est maximale pour les échos provenant des points de la limite de la surface illuminée,
en avant et en arrière de la sonde.
Aﬁn de retrouver la zone zéro Doppler, à chaque mesure, un ﬁltrage cinq fréquences
est eﬀectué. Dans les données utilisées, seuls trois Dopplers sont conservés (voir 2.4).
L'écho spéculaire, accompagné de la majeure partie de l'information provenant du sous-
sol, se trouve dans une de ces cinq bandes Doppler. Comme les données concernant
la sonde, et notamment sa vitesse radiale, ne sont pas assez précises (à bord) pour
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déterminer à priori l'emplacement de l'écho spéculaire dans la bande Doppler, les cinq
bandes Doppler sont traitées en parallèle, puis on détermine (après retour dans le
domaine temporel) quelle bande contient le plus d'énergie.
2.3.3 Compression des données
Après les traitements à bord, pour réduire eﬃcacement le volume de données aﬁn de
les transférer sur Terre, les échos radars sont convertis de réel simple précision (4-byte)
en entier (1-byte). Cette conversion entraîne forcément une petite perte de précision,
mais cela est nécessaire pour transférer les données vers la Terre.
2.4 Les modes d'opérations du radar
MARSIS est capable d'utiliser diﬀérents modes de fonctionnement (SS1, SS2, SS3,
...) correspondant à une conﬁguration spéciﬁque comme le nombre de Doppler ou le
nombre de fréquences utilisées simultanément (voir tableau 2.1).
Dans cette étude, nous n'utilisons que le mode SS3, dans lequel MARSIS marche
simultanément avec deux bandes de fréquences et trois Dopplers.
Les fréquences peuvent changer au cours d'un sondage en fonction de la fréquence
plasma (qui dépend de l'heure de la journée ou de l'angle solaire zénithal comme nous
le verrons par la suite) mais ne sont jamais les mêmes dans les deux bandes. On notera
que c'est le mode le plus utilisé par MARSIS et par conséquent celui avec le plus de
données.
2.5 Description des données
Dans cette partie, nous allons décrire le format des données MARSIS tel que nous
le téléchargeons au laboratoire d'un serveur américain au Jet Propulsion Laboratory
(JPL). Plusieurs niveaux de données existent et correspondent chacun à un niveau de
traitement :
 Le niveau 1a correspond aux données brutes dans un format quasi identique à
celui renvoyé par la sonde Mars Express. Nous n'utilisons jamais ce niveau de
données.
 Le niveau 1b correspond aux données de niveau 1a formatées avec la télémétrie
correspondante à chaque mesure.
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Tab. 2.1: Caractéristiques du pulse transmis, de la réception et des traitements à bord
pour les diﬀérents modes d'opération de MARSIS
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 Le niveau 2 correspond aux données traitées et calibrées. Tous les traitements
nécessaires à l'analyse des données ont été réalisés à ce niveau. Ce niveau corres-
pond au produit ﬁnal.
Dans notre étude, nous avons travaillé à partir des données de niveau 1b en appliquant
nos propres traitements (compression de l'impulsion, correction ionosphérique, ...).
Nous créons ainsi nous-même nos données de niveau 2.
Ce format 1b est divisé en deux ﬁchiers : un ﬁchier de télémétrie et un ﬁchier
avec les données radar. Les données de télémétrie permettent de connaître la position
de la sonde dans l'espace, le type de fréquence utilisée, etc. Ces données sous forme de
ﬁchiers au format PDS6 sont récupérées sur un serveur au Jet Propulsion Laboratory.
Le ﬁchier de données contient les mesures radars complexes obtenues par MARSIS.
Ces mesures sont données en fréquence avec 512 valeurs pour la partie réelle et 512
dans la partie imaginaire. Une orbite MARSIS optimale contient environ 1 200 pulses
sur deux bandes de fréquences et trois Dopplers (voir 2.4). Le codage des données
récupérées est réel simple précision et la taille du ﬁchier binaire est 27 Mo dans le
mode SS3. Le volume total des données MARSIS téléchargées7 ne nécessite donc pas
de grande capacité de stockage: moins de 100 Go (environ 2 000 orbites)8.
Tous les traitements eﬀectués sur les données sont réalisés avec IDL©, nous avons
donc estimé qu'il était plus simple de transformer les données dans un format IDL©
les rendant ainsi extrêmement simples à ouvrir.
Comme décrit précédemment, ce format correspond à un niveau où les données sont
calibrées. C'est à partir de ce niveau qu'il est possible de réellement étudier/exploiter
les données MARSIS.
La calibration comprend la compression de l'impulsion et la correction distorsion.
Le produit de cette correction n'est pas conservé aﬁn de limiter la place prise sur les
disques durs du Laboratoire de Planétologie de Grenoble. Nous avons préféré enregis-
trer uniquement les paramètres de correction. Ainsi, lors de l'ouverture d'un ﬁchier
MARSIS, les données du niveau 1a sont ouvertes et la correction est appliquée pour
obtenir le niveau 1b (voir 2.2.3).
2.6 Simulation MARSIS
Une simulation du radar MARSIS a été développée au Laboratoire de Planétologie de
Grenoble dans le but de faciliter l'interprétation des radargrammes.
6Planetary Data System
7Tout compris: vignette gif, télémétrie, données, . . .
8Surtout comparé au volume produit par d'autres instruments comme le radar SHARAD.
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Fig. 2.6: Exemple de simulation de l'orbite 2687.
Cette simulation est basée sur l'utilisation de la méthode des facettes comme modèle
de la surface [Nouvel (2002); Nouvel et al. (2004)] qui est une extension du modèle
de Kirchhoﬀ. Le choix de cette méthode, rendu possible par la faible rugosité de la
surface martienne pour les longueurs d'onde utilisées, a été fait dans un but d'eﬃcacité
de calcul, c'est-à-dire de gain de temps. L'avantage est ainsi de pouvoir utiliser des
expressions analytiques pour décrire les champs réﬂéchis et transmis au niveau de
chaque facette [Nouvel (2002)]. Le modèle de surface composé de facettes est créé à
partir des données MOLA.
Durant cette thèse, nous avons légèrement adapté ce code pour lui permettre de
simuler rapidement les orbites eﬀectuées par MARSIS. Parmi les adaptations réalisées,
la plus importante porte sur la création des modèle de surface, l'ancienne simulation
ne pouvait pas utiliser les cartes MOLA stéréographiques polaires et rencontrait des
problèmes lors du passage entre les cartes de la projection cylindrique9. Elle était donc
assez limitée et ne permettait pas de simuler complétement les orbites MARSIS.
En eﬀet, pour le calcul de chaque pulse, nous  découpons  une partie de la
surface MOLA pour simuler ensuite la réﬂexion des ondes sur cette surface. Le calcul
d'un pulse se trouvant sur le bord d'une des cartes MOLA n'était pas possible. La
solution pour prendre en compte la transition entre les cartes est assez simple, il nous
a juste suﬃ d'agrandir toutes les cartes MOLA de manière à ce qu'elles se recouvrent
suﬃsamment pour que ce genre de problème n'apparaisse plus.
Un deuxième travail important a été de porter le code de la simulation sur la
grappe de serveurs10 Icare à l'Observatoire des Sciences de l'Univers de Grenoble, car
la puissance de calcul d'un tel système permet de diminuer signiﬁcativement le temps
de calcul.
Une interface a été réalisée en IDL permettant de lancer facilement les simulations
9En eﬀet, les cartes MOLA, en projection cylindrique à la résolution de 128 pixels par degré,
sont découpées en 16 parties. Ceci pour éviter d'avoir à ouvrir un seul énorme ﬁchier de plusieurs
giga-octets.
10Cluster en anglais.
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sur le cluster à partir des données réelles de télémétrie puis de récupérer les produits
ﬁnaux.
Finalement, cette simulation permet d'obtenir des radargrammes avec uniquement
les échos provenant de la surface. Pour chaque orbite MARSIS, une simulation a été
réalisée (soit plus de 1300 simulations).
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Chapitre 3
L'ionosphère martienne
Ce chapitre décrit la correction de la dispersion et les résultats sur l'ionosphère qui en
découle :
 Nous commencerons par récapituler brièvement les connaissances actuelles sur
l'ionosphère martienne (3.1).
 Après avoir décrit les eﬀets de l'ionosphère sur le signal MARSIS (3.2),
 nous expliquerons notre méthode de correction de la dispersion ionosphérique
et nous montrerons qu'elle est reliée au contenu totale en électron (TEC) dans
l'ionosphère (3.4).
 Puis nous nous attacherons à valider la pertinence de nos valeurs de TEC en
comparant nos résultats avec ceux d'autres missions (3.5).
 Nous essaierons, en utilisant la théorie de Chapman, de remonter à la densité
électronique maximale et à l'échelle de hauteur d'atmosphère neutre. Cette étude
nous permettra de mieux comprendre le type de recombinaison qui a lieu dans
l'ionosphère martienne (3.6).
 Nous nous intéresserons enﬁn à l'interaction entre l'ionosphère et les éruptions
(3.7), puis l'interaction de l'ionosphère avec le champ magnétique rémanent
(3.8).
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Mission Date
Nombre
de proﬁls
Références
Mariner 4 14 Juin 1965 1
Fjeldbo et al.
(1966)
Mariner 6 31 Juillet 1969 1 Kliore et al. (1971)
Mariner 7 5 Août 1699 1 Kliore et al. (1971)
Mars 2 Nov. - Déc. 1971 4
Kolosov et al.
(1975)
Mariner 9 14 Nov. - 23. Déc 1971 174 Kliore et al. (1972)
Mariner 9 Ext. 1 7 Mai - 25 Juin 1972 64 Kliore et al. (1973)
Mariner 9 Ext. 2 29 Sept. - 26 Oct. 1972 44
Kliore et al. (1973),
Kliore (1974)
Mars 4 10 Février 1974 1
Kolosov et al.
(1975); Savich
et al. (1976);
Vasilyev et al.
(1975)
Mars 5 18 Février 1974 1 Savich et al. (1976)
Mars 6 3 Mars 1974 1
Kolosov et al.
(1975); Vasilyev
et al. (1975)
Viking 1 Lander 20 Juillet 1976 1
Hanson et al.
(1977)
Viking 1 20 Jui. 1976 - 17 Août 1980 113 Kliore (1992)
Viking 2 Lander 3 Septembre 1976 1
Hanson et al.
(1977)
Viking 2 3 Sept. 1976 - 25 Jui. 1978 42 Kliore (1992)
Mars Global Surveyor 24 Déc. 1998 - 5 Juin 2005 5 600 Tyler et al. (2001)
Mars Express Radio Science Avril 2004 - ? ? > 150
Pätzold et al.
(2005)
Table 3.1: Tableau récapitulatif des missions ayant réalisées des proﬁls de densité élec-
tronique.
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Fig. 3.1: Proﬁls de densité ionique obtenu par l'analyseur à potentiel retardé (RPA)
de l'atterrisseur Viking. Crédits: Hanson et al. (1977)
3.1 Récapitulatif sur l'ionosphère martienne
3.1.1 Détails sur l'ionosphère
L'ionosphère de la planète Mars [Mendillo et al. (2003)] oﬀre un contraste intéressant
à l'ionosphère terrestre. Le ﬂux solaire est plus faible et, comme Mars ne possède
pas de champ magnétique global pour la protéger du vent solaire, les champs et les
particules héliosphèriques ont un impact direct sur la partie supérieure de l'atmosphère
martienne. L'atmosphère à la surface est bien plus ténue que sur Terre, pourtant la
concentration en molécules (CO2 pour Mars et N2 pour la Terre) est similaire à 130
km (environ 1011 cm−3).
Les processus photochimiques contrôlent le comportement de la couche principale
de l'ionosphère de Mars, comme dans le cas de Vénus [Schunk et Nagy (2000)]. La
densité électronique maximale de cette couche principale du côté jour est typiquement
2× 1011 m−3 et son altitude est de 135 km. Cette densité maximale varie en fonction
du ﬂux solaire qui arrive sur Mars. Notons par ailleurs que les opérations MARSIS se
font dans des conditions excellentes car le ﬂux solaire est au plus bas (voir ﬁgure 3.9).
Un des proﬁls de densité ionique obtenu par l'analyseur à potentiel retardé (RPA)
de l'atterrisseur Viking [Hanson et al. (1977)] est donné dans la ﬁgure 3.1. Ces mesures
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établissent clairement que l'ion principal O+2 ne correspond pas au principal constituant
neutre : le CO2 contrairement à ce qu'on pourrait attendre. Cette prédominance de
O+2 est en fait le résultat des réactions suivantes, qui transforment très rapidement les
ions CO+2 et O
+en O+2 :
CO+2 +O → O+2 + CO
O+ + CO2 → O+2 + CO
Le RPA de Viking a aussi mis en évidence la présence des ions CO+2 et O
+. Il
apparaît même que la concentration en O+ devient comparable à celle de O+2 au dessus
de 250 km. Les sondes Mariners 4, 6, 7 et Vikings 1 et 2 ont réalisé de nombreux
proﬁls (voir tableau 3.1), ces occultations radio ont été examinées en détail [Zhang
et al. (1990b)] et ont permis de suivre l'évolution de l'ionosphère au cours de la journée
martienne. Il a été montré ainsi, que la densité électronique au pic varie de manière
similaire à celle prédite par la théorie de Chapman (voir paragraphe 3.1.2).
Il y a peu d'informations sur l'ionosphère martienne du côté nuit. Les seules obser-
vations faites ont été obtenues par les occultations de Mars 4 et 5 et les sondes Viking
1 et 2 [Savich et al. (1976); Zhang et al. (1990b)]. Les densités du pic ionosphérique
du côté nuit sont alors très variables et parfois trop faibles pour être mesurées. Les
valeurs moyennes pour le pic sont une densité électronique d'environ 5 × 109 m−3 et
une altitude de 160 km.
Plus récemment, l'expérience de  Radio Science  (RS) à bord de MGS utilise le
signal transmis par la sonde vers la Terre pour sonder l'atmosphère et le champ de
gravité [Tyler et al. (2001)]. Cette expérience observe principalement les variations de
δf autour d'une fréquence f0. Les perturbations du signal radio fournissent ainsi des
informations sur la trajectoire de la sonde, pour évaluer la gravité, et sur l'atmosphère,
dans le cas d'une mesure par occultation. La géométrie des occultations limite les
angles solaires zénithaux de ces observations à une gamme comprise entre 70 et 90°.
Cette restriction ne permet donc pas d'étudier le comportement de l'ionosphère dans
sa globalité (coté nuit, par exemple).
L'expérience RS1 de MGS a réalisé plus de 5 000 proﬁls de densité électronique sont
actuellement disponibles à l'adresse internet : http://nova.stanford.edu/projects/
mgs/eds-public.html. Ces observations ont eu lieu aux dates suivantes :
 24-31 décembre 1998,
1Radio Science
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 9-27 mars 1999,
 6-29 mai 1999,
 1 novembre 2000  6 juin 2001,
 1 novembre 2002  4 juin 2003,
 22 juin  2 juillet 2003,
 23 novembre 2004  9 juin 2005.
Malgré la faible gamme d'angles solaires accessibles par ces observations, les mesures
de RS ont permis d'étudier l'ionosphère martienne bien plus en détail :
 Observation journalière des variations de la densité électronique avec le ﬂux so-
laire [Fox (2004)],
 Variation interannuelle de l'ionosphère [Bougher et al. (2004); Zou et al. (2005)],
 Modélisation plus ﬁne de la relation entre la densité électronique et le ﬂux solaire
[Martinis et al. (2003); Breus et al. (2004); Haider et al. (2006); Fox et Yeager
(2006); Zou et al. (2006)],
 Comparaison des densités électroniques des couches martiennes avec celles sur
Terre [Mendillo et al. (2003); Rishbeth et Mendillo (2004)],
 Observation d'anomalies dans l'ionosphère et corrélation avec les champs ma-
gnétiques résiduelles de Mars [Krymskii et al. (1995, 2004); Breus et al. (2005);
Mahajan et al. (2007)].
3.1.2 Le modèle de Chapman
3.1.2.1 La fonction de production de Chapman
La théorie de Chapman (1931) est composée de quelques hypothèses simples sur la
physique de l'atmosphère. Elle suppose que l'atmosphère est exponentielle2 avec un
seul type de gaz et une échelle de hauteur d'atmosphère neutre constante, que la
stratiﬁcation est plane, que l'absorption du ﬂux solaire est proportionnelle à la densité
des particules du gaz neutre le coeﬃcient d'absorption est constant, c'est-à-dire un
rayonnement monochromatique et un seul type d'absorption.
2c'est à dire où la densité décroît exponentiellement
42 CHAPITRE 3. L'IONOSPHÈRE MARTIENNE
Fig. 3.2: Densité électronique en fonction de l'altitude. Ces données ont été obtenues
par MGS [Tyler et al. (2001)]. Les couleurs correspondent à l'angle solaire zénithal
pendant lequel la mesure a été faite. La dépendance du proﬁl électronique en fonction
de l'angle solaire est bien visible. Il apparaît que la densité globale diminue et que
l'altitude du maximum de densité augmente avec les angles solaires, comme décrit
dans le modèle de Chapman.
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Fig. 3.3: Ce graphique présente la fonction de production de Chapman (1931) norma-
lisée en fonction de l'altitude. Comme paramètres pour le modèle, H est égale à 10 km
et hm égale à 130 km.
La fonction de production de Chapman est donnée par l'équation :
q
qm0
= exp {1− y − secχ exp [−y]} (3.1)
où y = (h − hm0)/H est la hauteur réduite par rapport à l'altitude du maximum
de production et χ est l'angle solaire zénithal.
3.1.2.2 Loi de recombinaison
Nous n'allons décrire qu'un seul type de recombinaison ici qui correspond à ce qu'on
appelle une couche α-Chapman. Nous nous plaçons dans le cas où les électrons se
recombinent avec les ions positifs :
X+ + e− → X
Le taux de recombinaison s'écrit L = αn2e. L'équilibre entre production et perte
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est atteint pour :
q = αn2e
ne(z) = nem0 exp
[
0.5
(
1− y − secχe−y)] (3.2)
Dans le cas de Mars (voir paragraphe 3.1), ce type de recombinaison explique bien
la variation de la couche principale de l'ionosphère. Tout au long de ce manuscrit,
lorsque nous faisons référence à une couche de Chapman ou au modèle de Chapman,
cela signiﬁe que nous utilisons un proﬁl de densité électronique comme celui déﬁni dans
l'équation 3.2.
3.1.3 Fonction d'incidence de Chapman
En première approximation, les variations du proﬁl de densité électronique sont données
par secχ, où χ est l'angle solaire zénithal. Cette approche est tout à fait valable en
plein jour (c'est-à-dire pour de faibles angles solaires zénithaux), mais lorsque le soleil
se couche (χ ∼ 90) ceci n'est plus vrai. Lorsque l'on considère secχ, cela signiﬁe qu'il
n'y a plus de production dans l'ionosphère car le soleil est passé sous l'horizon, mais on
oublie alors que lorsque le soleil est couché la haute atmosphère est toujours éclairée.
Pour tenir compte de ce problème, Chapman (1931) a remplacé les termes secχ par la
fonction d'incidence de Chapman qui est déﬁnie par :
Ch(d, χ) = d sinχ
 x
0
exp
(
d− dsinχ
sinα
)
1
sin2 α
dα (3.3)
C'est cette formulation que nous utilisons lorsque nous faisons appel à la fonction
d'incidence de Chapman.
3.2 Eﬀets de l'ionosphère sur les ondes radar
Nous décrivons dans ce paragraphe les eﬀets sur les ondes radar de la traversée de
l'ionosphère pendant le trajet entre la sonde et la surface :
 La dispersion du signal.
 L'absorption ionosphérique.
 La rotation de Faraday.
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3.2.1 La dispersion du signal
L'indice de réfraction d'un plasma prend la forme n = (1−ω2p/ω2)1/2 (voir annexe 5.7).
Cet indice dépend de la fréquence de l'onde qui se propage dans le plasma. Les pulses de
MARSIS étant émis sur une bande large de 1 MHz, les ondes à plus haute fréquence ne
se propagent pas à la même vitesse que les ondes à plus basse fréquence. L'ionosphère
est donc un milieu dispersif pour MARSIS. Cet eﬀet de dispersion du signal va se
traduire dans le domaine temporel par un étalement des échos ne permettant pas
d'analyser ﬁnement les signaux renvoyés par le radar. Il est crucial de compenser cette
dispersion avant de commencer à analyser les données.
Le déphasage introduit par la traversée de l'ionosphère peut être décrit comme
la diﬀérence entre les phases d'une onde se propageant dans le vide et d'une onde
traversant l'ionosphère, notons respectivement ces phases ϕ0 et ϕ, le déphasage est
donc :
∆ϕ = ϕ− ϕ0 (3.4)
La phase ϕ0 qui correspond à une propagation dans le vide est décrite par ϕ0 =
ωt− k0h, où h est la distance parcourue par l'onde.
Dans le cas où l'onde se propage dans un milieu avec un indice de réfraction n, la
phase prend la valeur ϕ0 = ωt− nk0h.
Dans le cas où l'indice n varie en fonction de l'altitude (comme pour l'ionosphère),
la phase de l'onde sera décrite alors par l'équation :
ϕ = ωt− k0
h2
h1
n(z)dz (3.5)
où z est l'altitude et h1, h2 sont respectivement les altitudes inférieure et supérieure
pendant le trajet des ondes, c'est-à-dire l'altitude de la surface et de la sonde.
Le déphasage comme introduit précédemment dans l'équation 3.4 s'écrit :
∆ϕ(ω) = ∆ϕ(ω) = −k0
h2
h1
n(z)dz + k0h (3.6)
= −k0
h2
h1
(n(z)− 1)dz (3.7)
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Ce phénomène (équation 3.7) est bien connu pour la propagation des ondes radars
[Budden (1966), Safaeinili et al. (2003), Nouvel et al. (2004), Mouginot et al. (2008)].
Cependant n'oublions pas qu'après avoir été réﬂéchies, les ondes repassent à nou-
veau dans l'ionosphère avant d'atteindre la sonde. Si nous supposons que l'état de
l'ionosphère est identique pendant le trajet aller et retour3, l'équation de déphasage
pour le cas de MARSIS est ﬁnalement donnée par :
∆ϕ(ω) =
−2ω
c
h2
h1
(n(z)− 1)dz (3.8)
où ω est la pulsation de l'onde radar, c la vitesse de la lumière dans le vide (k = ω/c).
C'est cette équation que nous utilisons tout au long de ce mémoire pour décrire le
déphasage des ondes radars MARSIS dans l'ionosphère martienne. Nous verrons par
la suite comment nous exploitons cette formule aﬁn de compenser le déphasage et
améliorer ainsi l'analyse des données MARSIS.
3.2.2 L'atténuation du signal
Si l'on considère que les collisions entre les électrons et les particules neutres ne sont
pas négligeables, l'indice de réfraction n devient [Hargreaves (1979)]:
n2 = 1− ω
2
p
ω(ω − jν) (3.9)
où ν est la fréquence de collision (rad.s−1)et j est le terme imaginaire (j2 = −1), .
L'indice de réfraction est donc complexe (n = µ − jχ) et une onde se propa-
geant dans ce milieu varie comme exp(−xχω/c). Ce terme en exponentielle représente
l'atténuation de l'amplitude de l'onde sur une distance x. Le coeﬃcient d'absorption
est κ = ωχ/c. A partir de l'équation (3.9), on peut montrer que l'absorption peut
s'écrire sous la forme :
κ =
ω
c
1
2µ
ωpν
ω2
1
1 + ν
2
ω2
=
e2
20mc
1
µ
neν
ω2 + ν2
où ωp = e√0me
√
ne (voir annexe 5.13).
Dans l'approximation où ω >> ω2p , µ = 1 − ω2p/ω2 est égale à 1. L'équation
déﬁnissant l'absorption κ devient :
3Hypothèse qui se justiﬁe par le fait que le temps écoulé entre les passages est très court comparé
à la vitesse des phénomènes dans l'ionosphère.
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κ =
e2
20mc
neν
ω2 + ν2
(3.10)
L'absorption A en décibel par mètre du signal dans l'ionosphère est donc donnée
par :
A = −20 log 10(exp(−κ)) (3.11)
= 4, 61× 10−5 neν
ω2 + ν2
(3.12)
où ne la densité électronique est exprimée en m−3, ω la pulsation de l'onde en
rad/s−1 et ν est la fréquence de collision en rad.s−1.
Cette équation est utilisée dans le chapitre 5 pour calibrer les données de l'absorption
ionosphérique et étudier ainsi la réﬂectivité de la surface.
3.2.3 La rotation de Faraday
Si l'on considère la présence d'un champ magnétique, l'indice de réfraction n de l'io-
nosphère doit s'écrire [Hargreaves (1979)]:
n2± = 1 +
ω2p
ω(ω ± ωb) (3.13)
où ωb = emB est la gyrofréquence des électrons et B est le champ magnétique dans
le direction perpendiculaire au déplacement des électrons.
L'angle de Faraday Ω est alors déﬁni comme :
Ω =
k
2
h
0
(n+(z)− n−(z))dz (3.14)
Dans le cas où ω >> ωb (ce qui est vrai pour MARSIS sur Mars [Safaeinili et al.
(2001)]), on a :
n+ − n− =
ω2pωb
ω3
On obtient ﬁnalement pour un trajet simple dans l'ionosphère :
48 CHAPITRE 3. L'IONOSPHÈRE MARTIENNE
Ω =
k
2
h
0
1
ω3
e
m
Bn
e2
0m
ne(z)dz (3.15)
=
e3
2m20c
1
ω2
h
0
Bnne(z)dz (3.16)
= 9, 3× 105 1
ω2
h
0
Bnne(z)dz (3.17)
Comme nous le verrons par la suite (paragraphe 3.8.2), Mars ne possède pas de
champ magnétique global, l'eﬀet Faraday est donc quasiment négligeable sur toute la
surface [Nouvel (2002) ; Safaeinili et al. (2003)]
3.3 Méthodes de correction de la dispersion ionosphé-
rique
Cette partie, qui décrit les méthodes utilisées pour compenser la dispersion ionosphé-
rique, est la version française de l'article de Mouginot et al. (2008) qui se trouve en
annexe ??. Nous avons réalisé ce travail en collaboration avec Ali Safaeinili du Jet
Propulsion Laboratory.
Dans le paragraphe 3.2.1, nous avons établi que le déphasage des ondes radar dans
l'ionosphère était fonction de l'indice de réfraction n de l'ionosphère. Cet indice de
réfraction est habituellement donné par l'équation suivante (voir annexe 5.7):
n =
√
1− ω
2
p
ω2
(3.18)
où ω = 2pif est la pulsation de l'onde radar et ωp la pulsation plasma.
Comme décrit par Safaeinili et al. (2003), si nous supposons que la fréquence ω
de l'onde est bien supérieure à celle de l'ionosphère ωp, alors nous pouvons faire un
développement limité à l'ordre 3 de cette équation4 :
n =
√
1− ω
2
p
ω2
∼= 1− 1
2
(
ω2p
ω2
)
− 1
8
(
ω2p
ω2
)2
− 1
16
(
ω2p
ω2
)3
(3.19)
4Les combinaisons des bandes en fréquence du radar sont utilisées de telle manière que cette
hypothèse est toujours valide. Si cette condition n'est pas vériﬁée, les ondes ne se propageraient pas
l'ionosphère.
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La fréquence plasma fp (en Hz) est donnée par :
fp =
qe
2pi
√
0me
√
ne ≈ 8.98√ne (3.20)
où ne est la densité électronique (m−3), qe = 1.6 × 10−19 la charge électronique
(Coulomb), me = 9.11 × 10−31 la masse de l'électron (kg) et 0 = 8.854 × 10−12 la
permittivité du vide (F/m).
En utilisant les équations 3.19 et 3.20, l'équation de déphasage 3.8 se réécrit :
∆ϕ(f) =
4pi
c
[
40.32
f
 h2
h1
ne(z)dz +
812.851
f 3
 h2
h1
n2e(z)dz + . . .
. . .+
32774.2
f 5
 h2
h1
n3e(z)dz
]
(3.21)
Dans la suite de ce mémoire, nous utilisons les notations αi et ai (i variant de 1 à
3) pour décrire les diﬀérents termes de l'équation 3.21. Ces termes sont déﬁnis par :
αi =

nie(h)dh (3.22)
a1 = 40.32× α1 × 4pi
c
(3.23)
a2 = 812.851× α2 × 4pi
c
(3.24)
a3 = 32774.2× α3 × 4pi
c
(3.25)
En utilisant la notation déﬁnie ci-dessus, le déphasage donné par l'équation 3.21
peut se réécrire comme :
∆ϕ(f) =
a1
f
+
a2
f 3
+
a3
f 5
(3.26)
Cette équation montre que le déphasage 4ϕ se décompose en trois termes a1, a2 et
a3.
La ﬁgure 3.4 illustre l'eﬀet du déphasage introduit par l'ionosphère sur un pulse ra-
dar. Cette ﬁgure montre clairement un signal retardé et élargi par l'ionosphère, comme
décrit théoriquement dans le paragraphe 3.2.1, et un pulse net et puissant dans le cas
sans ionosphère.
Les limites de l'intégration dans l'équation 3.21 sont h1 et h2. Ces altitudes peuvent
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Fig. 3.4  (a) Pulse MARSIS numéro 389 de l'orbite 2450 dans le domaine temporel
après un aller-retour dans l'ionosphère martienne. L'étalement et le décalage sont tout
à fait visibles comparés au même pulse après la correction ionosphérique (b).
respectivement prendre les valeurs 0 et ∞. En eﬀet, l'altitude du pic électronique se
trouve autour de 130 km [Bougher et al. (2001); Fox et Yeager (2006)] et l'altitude de
la sonde est toujours supérieure à 300 km. On peut donc considérer que la totalité des
électrons se trouve entre la sonde et la surface. Dans ce cas, le terme α1 est égal au
contenu total en électrons de l'ionosphère appelé TEC5.
Dans la ﬁgure 3.5, nous avons tracé la contribution des termes a2/f3 et a3/f5 par
rapport au premier terme a1/f en fonction de l'angle solaire zénithal. Pour calculer
chacun des termes, nous avons utilisé des proﬁls de densité électronique donnés par
le modèle de Chapman6. Les paramètres de ce modèle sont l'échelle de hauteur de
l'atmosphère neutre H et la densité maximale n0. Dans la ﬁgure 3.5, ces paramètres
prennent respectivement des valeurs typiques pour l'ionosphère martienne : 10 km et
2× 1011 m−3 (Fox et Yeager (2006)).
Avec cette ﬁgure 3.5, on voit clairement que la contribution des termes supérieurs
est négligeable lorsque les angles solaires sont supérieurs à 90°, c'est-à-dire de nuit. Il
apparaît aussi que pour des angles plus faibles, en dessous de 70°, la contribution du
deuxième et même du troisième terme est nécessaire car ils peuvent représenter jusqu'à
30% de la correction.
5Total Electron Content en anglais
6Modèle décrit en détail dans le 3.1.2. Ce modèle nous sert à calculer les proﬁls de densité élec-
tronique. Nous supposons ici que l'ionosphère n'est formée que d'une couche.
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Fig. 3.5  Rapport en pourcent entre les diﬀérents termes [a1/f ; a2/f3 ; a3/f5] de
l'équation 3.26 en fonction de l'angle solaire zénithal. Ces termes sont calculés en uti-
lisant un modèle de Chapman avec des paramètres d'entrée typiques pour l'ionosphère
martienne. Les traits pleins correspondent au rapport entre le deuxième et le pre-
mier terme de l'équation 3.26 et les traits pointillés correspondent au rapport entre le
troisième et le premier terme. Diﬀérentes couleurs sont attribuées à chaque fréquence
(rouge : 5 MHz, vert : 4 MHz, bleu clair : 3 MHz, bleu : 1.8 MHz).
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3.3.1 Mise en pratique de la correction ionosphérique
MARSIS utilise un  chirp  modulé linéairement en fréquence : S(f). Le signal,
après avoir traversé l'ionosphère, peut être écrit sous la forme S1(f) = S(f) exp(−jϕ(f)),
où le terme de phase ϕ(f) inclut la perturbation de la phase due à l'ionosphère et la
propagation dans le vide :
ϕspace =
2ω
c

dh (3.27)
La perturbation de la phase ∆ϕ est donnée dans l'équation 3.26.
Théoriquement, le signal reçu est corrélé avec un  chirp  de référence (ﬁltre adapté)
pour produire un pulse radar idéal. Cependant le déphasage introduit par l'ionosphère
résulte en une mauvaise compression du chirp qui se traduit par un étalement du
pulse radar (voir ﬁgure 3.4).
Pour améliorer le signal compressé, nous utilisons la technique proposée par Safaei-
nili et al. (2003). Cette technique consiste à modiﬁer la phase du signal reçu par le
radar en introduisant une correction telle que nous l'avons présentée dans les équations
3.21 à 3.26.
Scompressed(f) = C
∗
chirp(f)S1(f) exp(j∆ϕ(f))) (3.28)
où f est la fréquence sur une bande de 1 MHz.
A travers cette correction, nous cherchons à améliorer le rapport signal sur bruit
(SNR7) et nous considérons la correction de la phase eﬃcace lorsque ce rapport est
maximal.
Le spectre du signal dispersé S1(f) est multiplié par une exponentielle contenant
les termes correctifs et ensuite compressé en multipliant par la fonction conjugué du
chirp C∗chirp (équation 3.28).
Comme les coeﬃcients qui corrigent le signal ne sont à priori pas connus, nous
utilisons une technique d'optimisation pour les déterminer. Le jeu de paramètres (a1,
a2 et a3 ; voir l'équation 3.26) est exploré de façon à obtenir une amplitude maximale
du signal réﬂéchi par la surface en sortie du ﬁltre adapté. Cette maximisation assure
que le signal est bien compressé. Pour implémenter cette procédure et la rendre la plus
eﬃcace possible nous avons tenu compte d'un certain nombre de contraintes qui sont
discutées par la suite :
 contrainte sur le rapport signal sur bruit. Il faut qu'en sortie de la correction le
signal soit maximal,
7Signal to Noise Ratio
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 contrainte sur l'altitude, c'est-à-dire sur la position de l'écho de surface.
Ces contraintes permettent de diminuer l'étendue des solutions pour corriger le signal
(gain de temps de calcul numérique) tout en utilisant des paramètres physiques tel que
le TEC pour la correction.
Cette correction se divise en deux parties. Une première étape utilise un modèle
gaussien pour décrire le proﬁl de densité électronique vertical de l'ionosphère et donc
les valeurs de ai. L'utilisation de ce modèle simple permet de réduire le problème à
deux paramètres libres et donc d'évaluer rapidement la correction de la dispersion en
parcourant de manière systématique l'espace des solutions.
Dans une seconde étape, nous laissons les trois paramètres a1, a2 et a3 libres. Nous
utilisons la première étape pour déﬁnir des conditions initiales et réduire l'espace à
parcourir de manière à trouver rapidement la solution optimale.
3.3.1.1 Contrainte sur l'altitude (MOLA)
La première contrainte vient de l'altitude de la sonde et le temps de propagation
jusqu'à la surface. La phase ϕ de l'onde réﬂéchie par la surface est décrit par :
ϕ = ϕspace +∆ϕ (3.29)
Dans la procédure de correction, nous cherchons à évaluer ∆ϕ, c'est-à-dire que nous
eﬀectuons l'opération : ϕestimated = ϕ − ∆ϕcorrection. Lorsque cet objectif est atteint,
alors ϕestimated doit être très proche de ϕspace. Ceci impose que l'écho de surface se
trouve, après la correction, à l'altitude théorique de la surface.
En conséquence, nous contraignons notre correction en imposant que ϕestimated soit
proche de ϕspace. Cette dernière valeur est donnée théoriquement par la distance entre
la sonde Mars Express et la surface :
 l'altitude de la sonde est donnée par la télémétrie associée aux données,
 l'altitude de la surface est estimée par l'instrument Mars Orbiter Laser Altimeter
(MOLA) [Smith et al. (2001)].
En pratique, nous appliquons cette contrainte dans le domaine temporel, c'est-à-dire
sur l'écho de surface qui doit se trouver à une altitude identique à celle donnée par
MOLA dans une limite de plus ou moins 0.6 km.
Cette contrainte comporte cependant une limitation. Il est en eﬀet nécessaire de
connaître exactement la position de la sonde dans l'espace.
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3.3.1.2 Contrainte sur le rapport signal sur bruit
La condition principale, outre le fait que l'écho de surface doit se trouver à l'altitude
de la surface, est d'obtenir après correction le meilleur signal sur bruit.
Comme décrit précédemment (équation 3.28), cette correction est appliquée dans
le domaine fréquentiel, mais c'est dans le domaine temporel que le rapport signal sur
bruit est calculé. Nous décrivons donc ici la procédure qui eﬀectue ce passage entre
fréquentiel et temporel et qui calcule ensuite le rapport signal sur bruit.
Aﬁn de juger de la qualité de notre correction, nous appliquons notre compensation
du déphasage en fréquence sur le signal brut (équation 3.28), puis par transformée
de Fourier (FFT 8) nous passons ce signal dans le domaine temporel pour calculer
le rapport signal sur bruit. Cette procédure est répétée pour chaque correction du
déphasage.
Le calcul du rapport signal sur bruit s'eﬀectue de la manière suivante :
 le signal est pris comme étant le maximum dans les limites imposées par MOLA9
 le bruit est calculé dans une fenêtre précédant la mesure du signal (avant les
limites de MOLA).
Plutôt que maximiser uniquement l'amplitude du signal, nous avons choisi de calculer
ce rapport sur bruit particulier. En faisant ce calcul, nous imposons que la fenêtre
avant l'écho de surface ne contienne que du bruit car il est possible, en eﬀectuant
une correction trop forte de la dispersion ; de mélanger l'écho de surface (composante
cohérente) avec le clutter (composante incohérente) et d'obtenir une amplitude très
importante. Cependant dans le cas que nous venons de décrire une partie du signal se
retrouve dans le calcul du bruit, ce qui diminue alors le rapport signal sur bruit.
Notre contrainte permet donc de maximiser l'amplitude de la composante cohérente
du signal. Avec cette conﬁguration, le signal sur bruit est maximal lorsque la contrainte
sur la topographie est respectée, la correction est alors bien eﬀectuée.
3.3.2 Détermination des conditions initiales
Pour pouvoir commencer la procédure d'optimisation du signal, il est nécessaire de
fournir des conditions initiales aux paramètres a1, a2 et a3. Pour cela, nous utilisons
un proﬁl de densité électronique simpliﬁé représenté par une gaussienne :
ne(z) = n0 exp
[
−(h− h0)
2 secχ
2H2
]
(3.30)
8Fast Fourier Transform
9Altitude de la surface plus ou moins 0.6 km.
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où n0 est la densité maximale lorsque le soleil est au zénith, H est l'échelle de
hauteur de l'atmosphère neutre et χ est l'angle solaire zénithal (SZA).
Avec ce proﬁl, nous calculons la correction de la phase qui ne dépend alors que deux
paramètres : le TEC et l'échelle de hauteur H.
En utilisant cette approximation gaussienne pour décrire la densité électronique,
les intégrales de ne, n2e et n
3
e (voir l'équation 3.24) peuvent facilement se réécrire sous
la forme :

nie(h) =
1√
i
(secχ
2pi
)(i−1)/2 TECi
H i−1
(3.31)
L'équation du déphasage déﬁnie dans le \left[ paragraphe 3.3 devient alors :
∆ϕ(f) = 2
c
[
253.34
√
secχ
f
TEC +
1440.76 secχ
f 3
TEC2
H
+ . . .
18922.4 sec3/2 χ
f 5
TEC3
H2
]
(3.32)
Cette équation fait bien ressortir la dépendance du déphasage par rapport au TEC
et à l'échelle de hauteur H. On peut noter que cette équation dépend aussi de l'angle
solaire dont la valeur est connue pour chacune des mesures eﬀectuées par MARSIS.
Cette formule simpliﬁée permet de trouver rapidement le déphasage provoqué par
l'ionosphère (puisqu'il y a seulement deux paramètres libres) sans que cela nuise à la
qualité de la correction et à la détermination des paramètres a1, a2 et a3. En pratique,
la valeur de H est limitée à des valeurs allant de 8 à 30 km, ce qui correspond aux
valeurs attendues pour l'échelle de hauteur de l'atmosphère neutre de Mars à 120 km
[Krymskii et al. (2004) ; Gurnett et al. (2005) ; Nielsen et al. (2007)]. Nous parcourons
alors de manière systématique l'espace à deux paramètres pour trouver la meilleure
compression.
Cependant l'introduction d'un modèle simpliﬁé de l'ionosphère résulte forcément en
un résultat légérement sous-optimal de l'estimation du déphasage, mais cette première
étape fournit de bonnes conditions initiales pour la seconde partie de notre correction.
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Fig. 3.6  Radargrammes des orbites 2400 et 2682. Ces observations ont été faites
dans l'hemisphère sud le 25 Novembre 2005 et le 12 Février 2006. Les radargrammes
sont représentés deux par deux (en premier le signal avant la correction puis le signal
après correction). Les deux ﬁgures du haut montrent la correction pour la bande de
fréquence la plus haute à 5 MHz et les deux ﬁgures du bas celles pour les bandes les
plus basses (1.8 et 3 MHz).
3.3. MÉTHODES DE CORRECTION DE LA DISPERSION IONOSPHÉRIQUE 57
3.3.3 Méthode d'optimisation
Pour obtenir la solution optimale (compression du signal), nous parcourons main-
tenant notre jeu de paramètres [a1 ; a2 ; a3] aﬁn de chercher la meilleure compression
respectant les contraintes que nous avons imposé précédemment (SNR et altitude).
Pour réaliser cela, nous laissons chacun des paramètres totalement libres, c'est-à-
dire que nous n'imposons pas un modèle d'ionosphère pour décrire [a1 ; a2 ; a3].
Il est possible de réduire l'espace de recherche autour de la solution trouvée lors
de la première étape (voir 3.3.2). Par conséquent, nous déﬁnissons comme point de
départ de cette étape de la correction les valeurs trouvées lors de la première étape
(voir 3.3.2) que nous nommons [a10 ; a20 ; a30].
Pour commencer, nous cherchons la solution optimale dans un espace couvrant ±
20% du premier paramètre (a10) et ± 50% des paramètres suivants (a20 et a30). Ceci
nous permet de diminuer notablement l'espace de recherche et de rendre ainsi le temps
de calcul raisonnable.
Après avoir trouvé la meilleure solution dans l'espace déﬁni précédemment, nous
commençons une nouvelle itération en centrant cette fois l'espace de recherche sur la
solution que nous venons de trouver.
Pour chaque orbite, nous corrigeons simultanément les deux bandes de fréquence
de MARSIS (voir 2.4). En eﬀet, il est important de noter que la solution optimale
doit être la même dans les deux bandes, puisque les paramètres a1, a2 et a3 dépendent
seulement de l'état de l'ionosphère (la quantité d'électrons, voir l'équation 3.24) et que
celle-ci est identique pour les deux mesures. En utilisant cet aspect de la conﬁguration
des mesures MARSIS, nous pouvons déﬁnir une condition supplémentaire en imposant
que le signal sur bruit soit maximal simultanément dans les deux bandes. La correction
s'arrête lorsque la diﬀérence entre deux étapes de correction n'est plus sensible sur les
données.
La ﬁgure 3.4 montre un pulse MARSIS avant et après compensation de la disper-
sion. Cet exemple valide notre correction et illustre bien les eﬀets de la traversée de
l'ionosphère : retard et dispersion du signal.
Dans la ﬁgure 3.6, tous les pulses d'une orbite sont représentés sous la forme d'un
radargramme temporel. Comme pour la ﬁgure 3.4, ces radargrammes sont tracés avant
et après correction. Cette ﬁgure 3.6 présente les radargrammes dans les diﬀérentes
bandes de fréquence. Le radargramme de l'orbite 2400 (ﬁgure 3.6a et 3.6b) commence
du côté nuit de la planète Mars (SZA = 100°) et ﬁnit du côté jour (SZA = 20°), il permet
de voir l'eﬀet progressif sur le signal de l'augmentation de la quantité d'électrons due
au ﬂux solaire. On constate l'eﬃcacité de la correction car les pulses sont bien déﬁnis :
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Fig. 3.7  Distribution normalisée pour l'estimation de la sensibilité du TEC. Le couple
de fréquence 4 MHz et 5 MHz est utilisé ici. Le trait en pointillé représente la distrubtion
pour des angles solaires zénithaux au-dessus de 105° (nuit complète) et celui en trait
plein en dessous 105°.
ﬁns et intenses. Toutes les plages de fréquences de MARSIS sont utilisées ici, l'eﬃcacité
de notre procédure est donc vériﬁée même pour les plus basses fréquences.
Cette procédure est appliquée quotidiennement sur les nouvelles orbites qui arrivent
au Laboratoire de Planétologie de Grenoble.
3.4 Résultats associés à cette méthode de correction
Cette méthode de correction est systématiquement appliquée aux données MAR-
SIS pour obtenir des radargrammes les mieux corrigés possibles. Ce traitement nous
permet d'obtenir, comme produits dérivés, des mesures du TEC puisque cette valeur
est directement liée au paramètre α1 de la correction.
Dans la ﬁgure 3.8, les mesures dérivées de TEC pour quelques orbites sont représen-
tées en fonction de l'angle solaire zénithal. Cette ﬁgure montre que la gamme d'angles
solaires couverte par MARSIS est large, surtout comparée aux précédentes mesures
ionosphériques (voir le paragraphe 3.5).
La plupart du temps, le signal est perdu lorsque SZA devient plus petit que 50 ou
55° car, au-delà de cette limite, l'absorption et la dispersion du signal est trop forte
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(voir ﬁgure 3.6). La plage d'étude du TEC à partir des corrections MARSIS se situe
donc entre 55° et 130°.
3.4.1 Sensibilité des mesures de TEC
Dans ce paragraphe, nous cherchons à étudier la sensibilité des mesures de TEC de
notre correction. Nous parlons ici de sensibilité et non pas d'erreurs car il est diﬃcile
de quantiﬁer les incertitudes sur les paramètres de la correction. Comme déﬁni dans les
paragraphes précédents, notre méthode de correction choisit le meilleur rapport signal
sur bruit pour comprimer les données. Pour évaluer cette sensibilité, nous mesurons les
variations de TEC pour des corrections légèrement sous optimales.
Le rapport signal sur bruit augmente de 16 à 19 dB entre les données brutes et
corrigées (19 dB pour le pulse de la ﬁgure 3.4). Nous choisissons d'évaluer la gamme de
variabilité du paramètre a110 lorsque le SNR diminue de 1 dB. Notons que ce choix de 1
dB est arbitraire et se justiﬁe par le fait que nous pensons que c'est une marge d'erreur
acceptable dans notre correction comparée aux 19 dB mentionnés précédemment. En
pratique, nous augmentons ou diminuons la valeur de a1dans la correction jusqu'à ce
que le signal ait diminué de 1 dB.
Cette variabilité dépend bien sûr de la bande de fréquence utilisée pendant l'ob-
servation car le déphasage est inversement proportionnel à la fréquence (voir équation
3.26). En conséquence, pour les fréquences les plus basses (bandes 1 et 2) de petites
variations de a1 impliquent un eﬀet important sur le signal. Plus la fréquence est basse
et plus les variations de a1 sont restreintes dans cette limite de 1 dB.
De plus, comme nous l'avons indiqué précédemment, la correction se fait simulta-
nément dans deux bandes de fréquences. La sensibilité de la mesure dépend donc du
couple utilisé pour les observations et nous utilisons ce terme de couple dans la suite
de ce paragraphe.
Dans la ﬁgure 3.7, nous traçons la distribution de ces variations de TEC pour le
couple de bandes 3 et 4. Nous avons constaté que ces variations étaient bimodales
entre le jour et la nuit. Les variations moyennes de TEC de jour et de nuit pour
cette diminution de 1 dB sont respectivement 3.8 × 1014 m−2 et 1.5 × 1014 m−2. Ce
comportement s'explique par les contraintes imposées dans la correction. De nuit, les
corrections sont extrêmement faibles, seul le premier paramètre joue réellement un
rôle (voir paragraphe 3.3), les erreurs sont donc minimes. Du côté jour, par contre le
déphasage est important car tous les paramètres de la correction [a1 ; a2 ; a3] jouent un
rôle et donc l'ajustement de [a1 ; a2 ; a3] est plus diﬃcile entraînant des erreurs plus
10Equivalent au TEC.
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Fig. 3.8  Contenu total en électrons en fonction de l'angle solaire zénithal mesuré par
MARSIS en mode SS. Les orbites de Mars Express représentées ici sont 2392, 2393,
2398, 2414, 2540, 2541, 2543, 2544, 2545, 2575 et 2604. Chaque ligne en trait plein
représente une orbite. Ici, nous montrons les meilleures orbites avec une plage d'angles
solaires allant de 20 à 130°, mais la plupart du temps le signal est perdu en dessous de
50-60°.
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Couple
de
bandes
Sensibilité des
TEC [1014 m−2]
(côté nuit)
Sensibilité des
TEC [1014 m−2]
(côté jour)
Nombre de
mesures utilisées
(côté nuit)
Nombre de
mesures utilisées
(côté jour)
3 - 4 2,2 3,5 11075 138803
2 - 4 2 3 440 1830
1 - 4 1,7 - 1910 0
2 - 3 1,5 2,6 109554 54786
1 - 3 1,5 2,5 40066 240
1 - 2 1 - 10832 0
Tab. 3.2  Récapitulatif des variations de TEC pour une diminution de 1 dB par
rapport à la meilleure correction. Ces valeurs correspondent aux pics des distributions
comme dans la ﬁgure 3.7. Le nombre de mesures est donné pour permettre de savoir
si la statistique est bonne.
grandes11.
Le tableau 3.2 montre les estimations de la sensibilité du TEC calculées pour chaque
couple de fréquence.
3.5 Comparaison avec les autres mesures de TEC
Comme nous l'avons indiqué précédemment, de nombreuses missions telles que Ma-
riners 4, 6 (Fjeldbo et Eshleman (1968)), Mariner 9 (Kliore et al. (1972)), Mars 2, 4, 6
(Vasilyev et al. (1975), Kolosov et al. (1976)), Viking 1, 2 (Hanson et al. (1977), Zhang
et al. (1990a)), Mars Global Surveyor MGS (Tyler et al. (2001)), MaRS/MEX (Pätzold
et al. (2005)) ont mesuré des proﬁls de densité électronique. A partir de ces mesures,
on peut déduire des valeurs de TEC en intégrant les proﬁls suivant les altitudes.
Dans la ﬁgure 3.10, les TEC mesurés (lignes noires) par MARSIS sont tracés en
fonction de l'angle solaire zénithal et les symboles de couleurs indiquent les valeurs de
TEC obtenues par les autres missions.
Les mesures de MGS (points rouges) ne couvrent que la dernière saison de mesures
(du 1 Janvier 2005 au 9 Juin 2005) car elles sont proches de celles réalisées par MARSIS
(de Novembre 2005 à Janvier 2006). Les mesures MGS et MARSIS sont alors faciles
à comparer car elles ont été réalisées pendant une période d'activité solaire identique
11Ces erreurs sont restreintes par la contrainte en altitude car la position de l'écho de surface dépend
de l'altimétrie MOLA. Autrement dit, les paramètres [a1 ; a2 ; a3] ont une plage de variation limitée
par la contrainte en altitude.
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Fig. 3.9  Densité de ﬂux solaire (10−21 J.s−1m−2Hz−1) à 2800 MHz de 1947 à nos
jours. Les diﬀérentes missions qui ont réalisé des proﬁls de densité sont indiquées sur
la graphique.
(relativement faible). Il apparaît que ces valeurs sont identiques entre 70° et 90° (voir
ﬁgure 3.10). Cette constatation valide la correction de la dispersion ionosphèrique car
les valeurs de TEC dérivées du traitement des données MARSIS sont bien cohérentes
avec d'autres jeux de données.
Les occultations de Mariner 9 (losange bleu) ont été réalisées durant une activité
solaire modérée. Comme prédit dans tous les modèles d'ionosphère, les valeurs de TEC
augmentent avec le ﬂux solaire. Cette diﬀérence n'est pas prononcée autour de 75°,
mais il apparaît clairement qu'autour de 50° les valeurs de TEC de Mariner 9 (1016
m−2) sont plus élevées que celles de MARSIS (entre 0.7× 1016 m−2 et 0.8× 1016 m−2).
La dépendance des valeurs de TEC avec le ﬂux solaire est aussi observée sur les
données MARSIS pour certaines périodes (Safaeinili et al. (2007)).
MARSIS en mode de sondage (SS3 ; voir paragraphe 2.4) nous permet donc d'esti-
mer en un temps très court12 les valeurs de TEC sur une large plage d'angles solaires
zénithaux. ce qui n'avait jamais été possible auparavant. Ceci oﬀre la possibilité d'étu-
dier facilement les variations journalières de la quantité d'électrons et d'avoir un image
rapide de l'état global de l'ionosphère à un instant donné. Indéniablement, si les proﬁls
réalisés par les autres instruments (MGS, Mariner 9, . . . ) oﬀrent la possibilité d'avoir
12Une observation dure environ 30 minutes.
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une information en altitude (que MARSIS (SS3) ne peut pas fournir13), MARSIS ap-
porte une nouvelle dimension à ces mesures par l'étendue des angles solaires accessibles.
De plus les mesures de  radio science  par occultation se faisant le long d'une ligne
de visée, l'information spatiale de la mesure est plus précise dans le cas MARSIS qui
mesure localement le TEC.
3.6 Ajustement des données par le modèle de Chap-
man
En utilisant le modèle de Chapman (voir le paragraphe 3.1.2), nous cherchons, à
partir des mesures de TEC de MARSIS, à retrouver des paramètres qui caractérisent
l'ionosphère de Mars : n0 la densité maximale pour χ = 0 et H l'échelle d'atmosphère
neutre14.
Dans cette approche, nous faisons l'hypothèse que n0 et H sont constants au cours
d'une orbite et nous prenons en compte les trois termes déﬁnis pour la compensation
de la phase (équations 3.21 et 3.26).
En utilisant le modèle de Chapman comme proﬁl de densité électronique, nous avons
calculé pour diﬀérentes conditions de n0 et H, les termes α1, α2 et α3 (voir équation
3.24) de la manière suivante :
α1 = n0H

exp (−0.5(1− z − Ch(H,χ) exp(−z))) dz
α2 = n
2
0H

exp (−(1− z − Ch(H,χ) exp(−z))) dz
α3 = n
3
0H

exp (−1.5(1− z − Ch(H,χ) exp(−z))) dz (3.33)
La ﬁgure 3.11 montre le comportement de α1(χ) ou TEC(χ) en fonction de l'angle
solaire zénithal χ lorsque l'échelle de hauteur H varie de 5 à 30 km et que n0 est ﬁxée
à 2× 1011 m−3.
Les paramètres n0 et H sont des facteurs multiplicatifs dans les équations de α1,
α2 et α3 (voir équation 3.33), mais H apparaît aussi comme paramètre de la fonction
d'incidence de Chapman Ch, il modiﬁe donc légérement la forme de α1, α2 et α3 pour
13Attention, le mode ionosphérique de MARSIS (AIS) est capable de mesurer des proﬁls de densité
électronique au-dessus de la densité électronique maximale.
14L'autre paramètre libre dans le modèle hm0 l'altitude du pic pour χ = 0. Ce dernier paramètre
ne peut pas être trouvé à partir des mesures MARSIS car l'information en altitude n'existe plus dans
l'intégration

nedz (c'est-à-dire le TEC).
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Fig. 3.10  Contenu total en électron en fonction de l'angle solaire zénithal. Chaque
type de point correspond à une mesure de TEC par un autre instrument et les traits
pleins aux mesures de MARSIS dérivés de notre correction (voir ﬁgure 3.8). Les TEC
des autres intruments ont été obtenus en intégrant les proﬁls de densité de électronique
suivant les altitudes. Il est possible que la plage d'altitude change d'un proﬁl à l'autre.
Par exemple, certains proﬁls s'arrêtent à 200 km et d'autres à 300 km. Ces diﬀérences
provoquent de petites erreurs sur l'intégration des proﬁls, cependant ces erreurs sont
très faibles étant donné que la couche principale électronique se trouve toujours entre
100 et 150 km.
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Fig. 3.11  Contenu total en électron en fonction de l'angle solaire zénithal dans le
modèle de Chapman où n0 est ﬁxée et H varie de 5 à 30 km.
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les grands angles solaires.
Malgré cette diﬀérence, l'inﬂuence de n0 et H sur α1, α2 et α3 semble très similaire.
On peut tout de même les distinguer par le comportement du TEC autour du lever
ou coucher du soleil (voir ﬁgure 3.11), c'est-à-dire près de 90° : une augmentation de
H décale le  coucher  de TEC vers des χ plus grands. Pour séparer l'eﬀet de n0
et H dans notre ajustement, le mieux est d'utiliser une gamme de χ autour de 90°.
Les valeurs de TEC au-dessus de 100° ne sont pas prises en compte car elles sont très
faibles et varient peu15. La plupart du temps, le signal retourné par la surface est perdu
pour des angles solaires en dessous de 55° (en plein jour) : notre estimation du TEC est
alors mauvaise. En tenant compte de ces diﬀérents points, la gamme d'angles solaires
zénithaux utilisée pour l'ajustement va de 60° à 100°.
Pour comparer les valeurs α1, α2 et α3 entre elles, il est nécessaire de les normaliser
car elles ne sont pas aux mêmes ordres de magnitude. Ceci vient du fait que chacun de
ces termes dépend respectivement de

nedz,

n2edz et

n3edz (voir équation 3.24).
Finalement, la procédure d'ajustement qui minimise ε(n0, H), est déﬁnie par l'équa-
tion suivante :
ε2(n0, H) =
100∑
χ=60
ε21(χ)
α21(χ70)
+
ε22(χ)
α22(χ70)
+
ε23(χ)
α23(χ70)
(3.34)
où ε2i (n0,H) =
(
αi −

nie(z)dz
)2
et χ70 signiﬁe χ = 70.
Le fait de minimiser en même temps α1, α2 et α3 permet de mieux découpler les
paramètres n0 et H (voir équation 3.33) car chacun de ces termes n'a pas exactement
la même dépendance en n0 et H.
Dans la ﬁgure 3.12, nous avons représenté les ajustements de α1, α2 et α3 pour
l'orbite 2454. Nous avons aussi tracé en ligne pointillée l'ajustement pour min(ε)+4ε
(où 4ε= 50%min() ).
La bonne adéquation entre le modèle et les données permet d'aﬃrmer qu'une couche
de Chapman est une bonne description de l'ionosphère martienne en dessous de 200
km. Les valeurs obtenues pour l'ajustement sont 2× 1011 m−3 pour n0 et 9,5 km pour
H. La diﬀérence pour n0 et H entre le meilleur ajustement et celui en pointillé (pour
min(ε) +4ε) est respectivement d'environ 0.3× 1011 m−3 et 1.2 km.
Ce travail montre aussi que l'ionosphère de Mars en dessous de 200 km se comporte
comme la région E de l'ionosphère terrestre où le taux d'ionisation est égal aux pertes
par recombinaison16 (voir aussi paragraphe 3.1.2).
15Il arrive qu'elles varient, mais dans des cas en dehors du modèle de Chapman, comme par exemple
les variations dues au champ magnétique (voir paragraphe 3.8.1)
16les pertes dépendent de n2e
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Fig. 3.12  Ajustement sur α1, α2 et α3 en fonction de l'angle solaire zénithal pour
l'orbite 2454. Nous utilisons pour l'ajustement un modèle de Chapman (ﬁgure 3.3) et
nous supposons que H et n0 sont constants pour tous les angles solaires. La ligne en
trait plein correspond au meilleur ajustement (ε est minimum) et les traits pointillés
sont utilisés pour évaluer la sensibilité de l'ajustement sur les paramètres n0 et H.
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Fig. 3.13  Radargramme corrigé de l'orbite 3742. Sur cette orbite, MARSIS opère
avec les bandes de fréquence centrées sur 3, 4 et 5 MHz. Quelque soit la fréquence
utilisée, il n'apparaît que du bruit pour cette orbite du 6 décembre 2006 à midi. Ce
sondage a lieu durant l'éruption solaire NOAA 0930.
3.7 Evènements solaires
Dans le cadre de cette étude de l'ionosphère, nous nous sommes intéressés aux
radargrammes de MARSIS pour lesquels aucun retour de la surface n'était visible. Ces
radargrammes particuliers ont été enlévés de notre jeu de données utilisés pour l'étude
de la réﬂectivité (voir Chapitre 5) car, même eﬀectués en pleine nuit martienne, ils ne
présentent qu'une réﬂectivité faible ou inexistante (voir ﬁgure 3.13). La liste des orbites
retirées est donnée en annexe 5.7.
Les diﬀérents mécanismes pouvant produire cette absorption sont décrits par Espley
et al. (2007) : des rayons comisques, des eﬀets météoritiques [Witasse et al. (2001)], une
activité en poussière ou des particules solaires à haute énergie SEP (Solar Energetic
Particles) [Morgan et al. (2006)].
Espley et al. (2007) étudient la disparition des échos de MARSIS en fonction de ces
diﬀérents mécanismes et constatent que l'impact de l'activité solaire sur les observations
MARSIS de jour est important (voir aussi les orbites retirées pendant cette période en
annexe 5.7).
Il semble évident que ce phénomène n'est pas lié à un changement brutal de la réﬂec-
tivité de la surface (rugosité. . . ), car cette atténuation n'est pas corrélée à une région
géologique particulière et que très souvent d'autres mesures eﬀectuées aux endroits où
le signal a disparu, donnent des réﬂectivités normales.
On a vu précédemment que l'absorption ionosphérique dépend de la fréquence de
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collision et de la densité électronique. Comme ce phénomène ne semble pas s'accom-
pagner d'une augmentation du TEC mesuré avec la correction ionosphérique, nous
pouvons en déduire que le proﬁl de densité électronique ne change pas considérable-
ment. Ceci pourrait être dû à l'ionisation d'une couche à basse altitude où les fréquences
de collision sont très importantes, ce qui entraînerait alors une forte d'absorption du
signal sans pour autant augmenter signiﬁcativement la quantité totale d'électrons (voir
3.2.2).
Nous observons, comme sur la ﬁgure 3.13, que même du côté nuit17 le signal dis-
paraît alors que cette partie de Mars n'est pas directement en interaction avec le vent
solaire. Crider et al. (2005) ou Espley et al. (2005) rapportent que, durant la tempête
solaire du 28 Octobre 2003, le champ magnétique rémanent oscillait régulièrement et
fortement pour tous les angles solaires zénithaux. En particulier, de puissantes oscil-
lations ont été observées du côté nuit normalement calme. Cette constatation montre
bien qu'une éruption solaire aﬀecte entièrement l'ionosphère martienne aussi bien côté
nuit que côté jour.
Une partie des sondages MARSIS de décembre 2006 a été réalisée pendant que
plusieurs éruptions solaires se produisaient dans la région active (NOAA 0930). Notons
que nous ne possédons des données radar que toutes les 6 heures (c'est-à-dire pour
chaque passage de Mars Express au périhélie) et qu'il n'est donc pas possible de suivre
très en détail le déroulement de ces éruptions solaires.
La première orbite où le signal s'aﬀaiblit est celle numérotée 3739, c'est à dire le 5
décembre 2006 à 16h. Entre le 5 décembre 22h40 (3740) et le 6 décembre 12h10 (3742,
voir la ﬁgure 3.13), le signal disparaît complètement. À partir du 7 décembre 1h30, on
récupère un signal très faible, celui-ci redevient vraiment normal le 8 décembre 11h11
(3749)18.
Cette séquence est cohérente avec les observations faites par Futaana et al. (2008)
qui ont observé cette éruption sur Vénus et sur Mars avec les sondes Venus Express
(VEX) et Mars Express (MEX). Le 5 décembre, les instruments d'étude des plasmas
ASPERA-3 et ASPERA-4 (respectivement à bord de MEX et VEX) ont détecté une
large augmentation de leur niveau de fond. Ceci est la signature typique de particules
à haute énergie (MeV) pouvant provoquer l'ionisation d'une couche à basse altitude
très absorbante pour MARSIS. L'enchaînement des augmentations enregistrées par
ASPERA-3 et 4 est cohérent avec le temps estimé pour que les particules parcourent
17Attention, l'heure qui est indiquée, est une heure terrestre (temps universel), mais la mesure est
faite coté nuit sur Mars.
18Les chiﬀres entre parenthèse donnent les numéros d'orbite que la description concerne. Les heures
sont données en temps universel.
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Fig. 3.14  Radargrammes corrigés des orbites 2792 et 2803. Toutes les onze orbites,
la sonde Mars Express repasse quasiment au même endroit. Ces deux orbites montrent
la diﬀérence entre une orbite normal (2803) et une orbite avec disparition locale du
signal (2792). Ces orbites passent au-dessus de Valles Marineris, puis descendent au
Sud jusqu'à la calotte polaire Sud où le signal disparaît pour l'orbite 2792.
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les distances Soleil-Mars et Soleil-Vénus.
Tout ceci nous amène à penser que les SEPs sont bien à l'origine de la diminution du
signal MARSIS durant ce mois de décembre 2006 car la corrélation est trop importante
pour n'être juste qu'une coïncidence. Cependant cette explication n'est peut être pas
systématiquement la seule pour expliquer l'absorption.
Nous avons montré jusqu'à maintenant que, lors d'éruptions solaires, le signal dispa-
raissait complètement du radargramme. Il arrive aussi quelquefois que seule une partie
du radargramme soit aﬀectée par cette absorption importante (ﬁgure 3.13). Dans la
ﬁgure 3.14, deux radargrammes sont représentés : celui de l'orbite 2792 (15 Mars 2006)
où l'on observe une disparition locale du signal et celui de l'orbite 2803 (18 Mars 2006)
qui ne présente rien d'anormal. Ces deux orbites passent quasiment aux mêmes en-
droits, ce qui montre bien que la perte du signal est passagère et qu'elle ne peut pas
être due à la surface (rugosité, . . . ). Sur l'orbite 2792, la disparition est progressive au
fur et à mesure que Mars Express se rapproche de la partie sans signal. Une coupure
de l'instrument ou bien un problème de transmission des données peut donc être ex-
clu. On en revient donc aux explications présentées précédemment qui sont : des eﬀets
météoritiques, une activité en poussière ou des SEPs.
3.8 Distribution spatiale des électrons
3.8.1 Observations du contenu électronique de l'ionosphère du
coté nuit
Nous observons dans certaines régions de brefs mais intenses pics électroniques.
Dans la ﬁgure 3.15, le radargramme corrigé de l'orbite 2786 a été tracé avec les estima-
tions de TEC associées à la correction et les angles solaires zénithaux correspondant.
Ce sondage de l'orbite 2786 est réalisé de nuit, comme le montre les angles solaires
élevés (entre 100 et 110°). Le radargramme semble bien corrigé et nous assure que les
valeurs de TEC sont bonnes.
Il est très intéressant de constater que le contenu électronique de l'ionosphère n'est
pas faible et constant du côté nuit. Nous observons des pics et des déplétions en élec-
trons lorsque la sonde passe au-dessus de certaines régions. Six pics sont visibles sur
ce graphique. Ces pics semblent spatialement étendus et sont séparés par des diminu-
tions du contenu électronique. Toutefois sur d'autres orbites (2687, 2709, 2753), nous
observons aussi des pics extrêmement ﬁns.
Nous avons constaté que ces pics apparaissaient systématiquement aux mêmes en-
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Fig. 3.15  Radargramme corrigé de l'orbite 2786. Les valeurs de TEC, ainsi que
les valeurs d'angles solaires zénithaux sont données au-dessus du radargramme. Ces
variations localisées du TEC sont  mesurées  alors que le sondage est réalisé du
côté nuit de la planète Mars. Ces ﬂuctuations ne peuvent donc être attribuées à un
phénomène solaire. Il semblerait plutôt que le champ magnétique rémanent de Mars
soit à l'origine de ces pics électroniques.
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droits sur Mars. Ces pics ne sont pas dus à des augmentions brèves et aléatoires du
contenu électronique corrélées avec des éruptions solaires, des rayons cosmiques ou des
météorites [Witasse et al. (2001)]. On sait d'autre part que Mars possède un champ
magnétique rémanent [Connerney et al. (2001)] pouvant interagir avec l'ionosphère.
Nous allons donc dans la suite de cette partie décrire la distribution spatiale de ces
pics électroniques nocturnes.
3.8.2 Le champ magnétique de Mars
L'instrument Magnetometer/Electron Reﬂectometer (MAG/ER) de la mission MGS
a permis d'avancer dans la compréhension du champ magnétique martien. Avant cette
mission, la présence d'un champ magnétique n'était pas clairement établie.
MAG/ER montre que le champ magnétique martien à 400 km d'altitude est bien
diﬀérent de celui sur Terre (voir ﬁgure 3.16). La Terre possède principalement un champ
magnétique dipolaire, créé par la rotation du noyau de fer liquide (eﬀet dynamo). Sur
Mars, les observations montrent uniquement des champs magnétiques rémanents. Ces
champs rémanents sont bien moins intenses que le dipôle terrestre (∼ 1/800). La Terre
possède elle aussi un champ magnétique rémanent19. L'ordre de grandeur des deux
champs rémanents sur Terre et sur Mars est le même avec 200 nT.
La ﬁgure 3.16 montre que le champ magnétique est beaucoup plus intense dans
l'hémisphère sud que dans le nord. Sur cette carte en projection cylindrique, on peut
voir des inversions de polarités du champ qui rappellent beaucoup ce que l'on observe
le long des dorsales océaniques.
Le champ magnétique est un facteur important pour comprendre l'histoire et l'évo-
lution d'une planète. Comparée à la Terre, Mars de taille inférieure, a emmagasiné
moins de chaleur et l'a perdue plus facilement. Le noyau liquide s'est probablement
solidiﬁé progressivement. Petit à petit, la dynamo martienne s'est arrêtée, entraînant
la disparition du champ magnétique global. La surface, sans la protection du bouclier
magnétique, reçoit toutes les particules du vent solaire ce qui est peu compatible avec
l'apparition de la vie.
Dans notre cas, le champ magnétique rémanent nous intéresse car il structure l'io-
nosphère comme nous allons le voir ensuite.
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Fig. 3.16  Cartes du champ magnétique martien à l'altitude de la sonde MGS 400 km
(+/- 30) [Connerney et al. (2001)]. (a) La composante θ avec une échelle de couleur
allant de - 180 à 180 nT. (b) La composante radiale du champ magnétique entre - 220
nT et + 220 nT. (c) La composante tangentielle φ du champ magnétique entre - 180
à 180 nT. Ces cartes ont été réalisées par l'instrument MAG/ER à bord de la sonde
MGS
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(c) (d)
Fig. 3.17  Cette ﬁgure présente quatres schémas associés aux orbites 2709, 2753, 2775
et 2786 de MARSIS. Sur chacun de ces schémas, on trouve de haut en bas : les valeurs
de TEC dérivées de la correction ionosphérique, l'orientation du champ magnétique et
les trois composantes r, θ, ϕ du champ magnétique rémanent. Les valeurs du champ
magnétique sont obtenues à partir des mesures de MAG/ER [Connerney et al. (2001)]
comme aﬃchées dans la ﬁgure 3.16. Les lignes verticales bleu indiquent les positions
pour lesquelles la composante θ du champ magnétique est égale à 0 ce qui correspond
à un champ uniquement radial, c'est-à-dire perpendiculaire à la surface.
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3.8.3 Structuration de l'ionosphère par le champ magnétique
Nous avons vu dans le paragraphe 3.8.1 que les mesures de TEC durant la nuit
présentaient parfois des variations signiﬁcatives (ﬁgure 3.15). Nous avons aussi constaté
que ces pics de densité électronique étaient toujours présents dans des endroits où
le champ magnétique est important. Dans les schémas de la ﬁgure 3.17, nous avons
représenté ces variations de TEC avec les composantes r, θ, ϕ du champ magnétique
rémanent (voir paragraphe 3.8.2). On peut observer une nette augmentation de la
quantité d'électrons lorsque le champ magnétique est normal à la surface, c'est-à-dire
lorsque Bθ est égale à zéro ( indiqué par des lignes bleu clair dans la ﬁgure 3.17). A
chaque fois, ces lignes bleu clair correspondent à un pic électronique. Il semblerait même
que sur les mesures de TEC de MARSIS, la résolution spatiale soit meilleure et donc
que le champ magnétique puisse être mieux localisé qu'avec MAG/ER, ce qui semble
normale car les mesures de MAG/ER sont réalisées à 400 km et on peut assimiler les
TEC à une mesure à 120-150 km20.
Ness et al. (2000) avaient déjà proposé une explication à ces pics électroniques : les
particules du vent solaire accélérées le long des lignes de champ magnétique ouvertes21
chauﬀent localement l'ionosphère. La quantité d'électrons augmente provoquant alors
l'expansion verticale de l'ionosphère se traduisant par une augmentation de l'échelle
de hauteur (voir ﬁgure 3.18). Cette interprétation a émergé en étudiant les proﬁls
d'occultations radio, puis a été développée par Mitchell et al. (2001) ou Krymskii et al.
(2002, 2003, 2004).
Duru et al. (2006), à partir des données MARSIS en mode AIS, montrent que l'io-
nosphère côté jour est structurée au-dessus des régions où le champ magnétique est
important. MARSIS observe des réﬂexions obliques sur le haut de l'ionosphère mar-
tienne côté jour. Ces réﬂexions auraient lieu dans des régions où la densité électronique
est localement plus élevée. Les comparaisons avec le modèle de champ magnétique à
150 km d'altitude de Cain et al. (2003) montrent que les réﬂexions coïncident avec les
régions où le champ est intense et proche de la verticale (voir ﬁgure 3.18). Ce résultat
de Duru et al. (2006) corrobore l'idée proposée par Ness et al. (2000). Nos observations
montrent que cette structuration de l'ionosphère par le champ magnétique a lieu du
côté nuit
Ainsi diﬀérentes sources ont observé localement que l'ionosphère martienne est af-
fectée par la présence du champ magnétique rémanent. Les résultats de la ﬁgure 3.19
19http://www.ngdc.noaa.gov/geomag/EMM/emm.shtml
20Cette altitude correspond à l'altitude du maximum de densité électronique, c'est dans cette région
que les variations de la densité sont les plus fortes.
21 mini magnétosphéres 
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Fig. 3.18  A gauche, un schéma descriptif de l'eﬀet du champ magnétique sur les
mesures de MARSIS en mode AIS. A droite, une carte latitude-longitude montrant la
relation entre les échos obliques enregistrés par MARSIS et le champ magnétique de
Mars. Les points rouges montrent les positions de la sonde au moment des mesures des
échos obliques. Les points noirs montrent les endroits où le champ magnétique est à
moins de 20° de la verticale et supérieure à 150 nT. Crédit :Duru et al. (2006).
montrent clairement cette corrélation entre le champ magnétique et la distribution des
électrons dans l'ionosphère martienne. C'est pourquoi nous avons choisi d'étudier plus
globalement la distribution des électrons à partir des données MARSIS [Safaeinili et al.
(2007)].
Les niveaux moyens du TEC pouvant varier d'une orbite à l'autre, une carte avec
les valeurs de TEC coté nuit serait presque illisible. Pour palier à ce problème, nous
prenons en compte uniquement les valeurs de TEC lorsque SZA est supérieure à 105°
car il est diﬃcile pour des valeurs plus faibles de l'angle solaire de séparer la contribution
du ﬂux solaire de celle due au champ magnétique. De plus, en calculant les gradients
de variation du TEC sur chaque orbite, nous nous aﬀranchissont complétement des
ﬂuctuations du niveau moyen de TEC. Le résultat est présenté sous forme d'une carte
en projection cylindrique dans la ﬁgure 3.19a.
La position des pics de densité sur cette carte 3.19a est liée à l'orientation du champ
magnétique comme nous l'avons décrit dans le paragraphe 3.15. Nous avons donc, à
partir des données de Connerney et al. (2001), calculé l'angle entre la surface et la
direction du champ rémanent (ﬁgure 3.19b).
La structure observée sur la ﬁgure 3.19a est nettement corrélée au champ magné-
tique, comme le montre la ﬁgure 3.19c où les deux cartes précédentes sont superposées.
Les mesures de TEC donnent précisément la localisation du départ et de l'arrivée des
lignes de champ magnétique.
Sur Terre ou sur les autres planètes, le même type d'observation peut être réalisé
aux pôles à cause du champ magnétique dipolaire, mais la particularité de Mars est
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d'avoir perdu son champ dipolaire tout en gardant un champ magnétique rémanent qui
localement forme le même type de structure  aurorale .
3.8.4 Les aurores martiennes
La précipitation de particules énergétiques dans une atmosphère planétaire est à
l'origine d'aurores. L'intensité lumineuse de ces aurores est proportionnelle au ﬂux de
particules. Grâce aux recherches sur la magnétosphère terrestre, nous savons que les
aurores résultent de l'augmentation d'énergie déposée par des électrons descendants
qui sont accélérés le long des lignes de champ. Ce phénomène est couramment décrit
comme un processus d'accélération auroral. Un champ magnétique important limite
les déplacements des particules dans la direction transverse au champ et guide le ﬂux
de particules le long des lignes de champ.
ASPERA-3 à bord de Mars Express [Barabash et al. (2004)] possède deux instru-
ments pour étudier les ﬂux de particules et le plasma : un Electron Spectrometer (ELS)
et un Ion Mass Analyzer (IMA). ELS fournit les mesures d'électrons de 0.001-20 keV
sur seize secteurs diﬀérents et IMA mesure les ions dans une gamme d'énergie allant de
0.01-30 keV. Cet instrument est donc capable de mesurer les énergies et les directions
des particules chargées de l'ionosphère martienne [Lundin et al. (2004)].
ASPERA-3 a observé ce type d'accélération du côté nuit de Mars [Lundin et al.
(2006a,b)]. Ces accélérations sont typiques de plasmas magnétisés. Lundin et al. (2006b)
décrivent 57 orbites au-dessus de ces régions et observent un ﬂux mono-énergétique
d'électrons descendant, conjugué à un ﬂux montant d'ions mono-énergétiques. Ces cou-
rants contraires d'ions et d'électrons sont la signature d'accélération le long d'une ligne
de champ. Ces accélérations sont suﬃsantes pour provoquer des aurores sur Mars.
D'un autre côté, l'instrument SPICAM [Bertaux et al. (2000)] (Spectroscopy for
the Investigation of the Characteristics of the Atmosphere of Mars), constitué de deux
spectromètres proche infrarouge et ultraviolet (UV), découvraient une aurore dans
l'atmosphère de Mars [Bertaux et al. (2005)]. Contrairement aux planètes géantes ou
à la Terre où les aurores se produisent au pôle, pour la première fois, on observait
un nouveau type d'aurore dans une région contrôlée par les anomalies magnétiques.
Cette émission aurorale a eu lieu dans l'ultraviolet [Bertaux et al. (2005); Leblanc
et al. (2006)] et on a pu observer les bandes de résonances du carbone atomique et
le groupe de la quatrième positive de CO A1Π − X1Σ+ entre 135 et 170 nm, des
émissions associées avec le doublet de CO+2 B
2Σ+u −X2Πg à 289 nm et O à 297.2 nm.
Ces phénomènes auroraux, observés sur quelques endroits particuliers par ASPERA ou
SPICAM, sont visibles sur toute la planète dans les régions où le champ magnétique
3.8. DISTRIBUTION SPATIALE DES ÉLECTRONS 79
30° W60° W90° W120° W150° W180°150° E120° E90° E60° E30° E
90°
90°
60° N 60° N
30° N 30° N
0° 0°
30° S 30° S
60° S 60° S
30° W60° W90° W120° W150° W180°150° E120° E90° E60° E30° E
90°
90°
60° N 60° N
30° N 30° N
0° 0°
30° S 30° S
60° S 60° S
30° W60° W90° W120° W150° W180°150° E120° E90° E60° E30° E
30° W60° W90° W120° W150° W180°150° E120° E90° E60° E30° E
Fig. 3.19  (a) Carte de la variabilité du contenu total en électron. Chaque pic électro-
nique est situé à la limite entre un forte augmentation du tec (blanc) et une forte dimi-
nution (noir). La couleur grise caractérise les régions o (b) Cette carte a été construite à
partir des cartes de champs magnétiques r,θ, ϕ présentées dans la ﬁgure 3.16 (Conner-
ney et al. (2001)), elle représente l'angle entre la surface et la direction du champ
magnétique. Ainsi lorsque les valeurs de la carte sont égales à 90°, le champ est normal
à la surface (bleu). Il apparaît que chaque région bleu (champ magnétique normal à la
surface) est corrélée à une forte augmentation du TEC (limite blanc-noir)
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Fig. 3.20  Quantité totale en électrons (TEC) en fonction de l'angle solaire zénithal
pour l'orbite 2705. Ces mesures de TEC sont dérivées de la correction ionosphérique
des données MARSIS. Dans une boîte bleu, nous indiquons le pic électronique corres-
pondant à l'aurore détectée par les intruments par Leblanc et al. (2008).
est vertical (voir ﬁgure 3.19).
Il a même été possible de comparer les mesures de TEC faites par MARSIS avec
l'aurore enregistrée par SPICAM et ASPERA lors de l'orbite 2621 ou 2705 de Mars
Express. Sur cette orbite 2705 (voir ﬁgure 3.20), la quantité d'électrons est encore plus
importante au-dessus des lignes ouvertes de champ magnétique, à tel point que le signal
est perdu quelques instants par MARSIS. Cette perte de signal rend d'ailleurs diﬃcile
l'estimation du contenu électronique durant cette période, mais une chose est sûre,
cette aurore entraîne un augmentation du TEC plus importante que lors des autres
passages de MARSIS au-dessus de cette région. Ces observations multi-instrumentales
sont rapportées en détail par Leblanc et al. (2008).
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3.9 Synthèse
Le radar MARSIS est capable de sonder pour la première fois les premiers kilomètres
de la surface martienne. Néanmoins, la traversée de la couche de plasma qui compose
l'ionosphère disperse énormément les ondes basses fréquences. Cette dispersion néces-
site de traiter le signal renvoyé par la sonde. Dans ce but, nous avons développé des
outils permettant de lire, d'aﬃcher et surtout de corriger eﬃcacement les données.
L'absorption provoquée aussi par l'ionosphère sera traitée dans le chapitre 5.
Nous montrons ici que cette correction fournit un produit abouti permettant en-
suite une analyse approfondie des données radar. Enﬁn, cette correction a permet de
récupérer des informations précieuses telles que le contenu total en électrons (TEC).
Ces mesures de TEC issues de la correction oﬀrent une vue nouvelle sur l'ionosphère
martienne. Si ces mesures ne donnent pas d'informations sur le proﬁl vertical de densité
électronique, elles apportent par contre des données précieuses sur le comportement de
l'ionosphère durant une journée martienne.
Nous avons montré qu'à partir de nos données de TEC, nous étions capables de
remonter à la densité électronique maximale n0 et à l'échelle de hauteur d'atmosphère
neutre H. D'après nos résultats, ces grandeurs n0 et H prennent respectivement comme
valeurs 2± 0, 3× 1011 m−3 et 9, 5± 1, 2 km. Cette étude montre aussi que l'ionosphère
de Mars en dessous de 200 km se comporte comme la région E de l'ionosphère terrestre
où le taux d'ionisation est égal aux pertes par recombinaison22 (voir aussi paragraphe
3.1.2).
Nous nous sommes aussi penchés sur les radargrammes qui ne présentaient au-
cun signal en essayant de comprendre la nature des phénomènes à l'origine de ces
disparations. Nous montrons clairement que les mesures MARSIS sont aﬀectées par
les éruptions solaires. Ces éruptions solaires ionisent probablement un couche à basse
altitude (∼80 km) ce qui génére une absorption très forte du signal.
Enﬁn, un des résultats majeurs avec ces données de TEC a été de montrer claire-
ment la corrélation entre le champ magnétique et l'ionosphère grâce à une carte de la
distribution nocturne des électrons. Nous avons ainsi montré que le champ magnétique
rémanent modiﬁait la distribution des électrons de l'ionosphère en les précipitant le
long des lignes de champ radiales.
22les pertes dépendent de n2e
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Chapitre 4
Les calottes polaires de Mars
Ce chapitre traite des calottes polaires nord et sud de Mars. L'étude de ces régions
et plus particulièrement de la composition de ces dépôts doit nous permettre de mieux
comprendre l'évolution du climat martien [Cliﬀord et al. (2000)] et d'évaluer la quantité
d'eau présente sur Mars en mesurant le volume de glace présente aux pôles. Dans le
cadre de cette thèse, nous nous sommes particulièrement intéressés à l'exploitation des
données MARSIS pour réaliser cette mesure du volume de glace.
Pour cela, il est nécessaire de connaître la topographie basale des deux pôles. Grâce
à l'exploitation des données MARSIS à l'aide d'une méthode de localisation des échos
provenant du sous-sol, nous avons pu réaliser cette cartographie du socle des calottes.
Cette estimation s'appuie également sur les observations et analyses déjà réalisées dans
le passé.
Dans ce chapitre nous présentons dans un premier temps la méthode de pointage de
couche (4.1). Puis nous décrivons, après une présentation des observations et analyses
déjà réalisées (respectivement 4.2.1 et 4.3.1 pour les pôles nord et sud), le résultat
de notre travail ayant conduit à l'estimation ou la validation du volume de glace des
pôles nord et sud de Mars (4.2.2 et 4.11).
4.1 Méthode de localisation des échos (pointage de
couche)
Il n'existe actuellement pas de méthode permettant de déterminer automatiquement
la position d'un écho du sous-sol (comme celui provenant du socle d'une calotte) sur
le radargramme. Il est en eﬀet diﬃcile de trouver des critères pertinents permettant
de façon ﬁable de faire la distinction entre des échos latéraux (clutter) et des échos du
sous-sol.
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Fig. 4.1  Les ﬁgures (a) et (b) sont des captures d'écran de la routine développée
en IDL pour le pointage des couches. La ﬁgure (a) correspond à l'étape 1 de pointage
et la ﬁgure (b) à l'étape 2. L'image (b) est donc un agrandissement d'une partie du
radargramme dans l'image (a). Les diﬀérentes fenêtres du logiciel ont été disposées de
la manière suivante : à gauche le radargramme (ici l'orbite 2682), à droite la simulation
et en bas la topographie MOLA correspondante. Les quatres images (c), (d), (e) et (f)
illustrent les étapes de pointage d'une couche comme décrit dans le 4.1.
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Nous avons donc mis en place un outil permettant de repérer manuellement, sur
chaque radargramme, l'emplacement supposé d'un écho. Cet outil est une routine IDL
interactive permettant de pointer à la souris les échos directement sur le radargramme
(ﬁgure 4.1). Cet outil présente diﬀérentes fenêtres où sont aﬃchés le radargramme
MARSIS de l'orbite sélectionnée, la simulation correspondante à cette orbite et la
topographie MOLA. Toutes ces informations (simulation, topographie) facilitent la
détection d'écho du sous-sol et évitent les confusions possibles avec les  clutters 
(voir 2.2.3).
Le déroulement de ce pointage est le suivant :
1. Après avoir aﬃché l'orbite souhaitée (ﬁgure 4.1a), la procédure de localisation
d'une couche est lancée. On désigne à l'aide de la souris la partie du radargramme
où l'on souhaite pointer une couche. Cette zone est ensuite agrandie.
2. Dans la partie agrandie (ﬁgure 4.1b), on désigne ensuite, en cliquant avec la sou-
ris, deux points d'ancrage (ﬁgure 4.1c) : la position de départ de la couche et la
position d'arrivée. La routine trace ensuite une droite de référence entre ces deux
points. Les positions qui seront ﬁnalement retenues pour chaque pulse corres-
pondent au point le plus intense se trouvant à plus ou moins trois points/pixels
de la droite de référence.
3. Si la position des points ne correspond pas à celle de la couche, il est possible
de rajouter de nouveaux points d'ancrage (voir ﬁgures 4.1d et 4.1e). La routine
trace alors plusieurs droites reliant les points d'ancrage consécutifs et détermine la
position de la couche comme décrit précédemment. On déﬁnit autant de points
d'ancrages qu'il est nécessaire pour que la couche soit parfaitement identiﬁée
(ﬁgure 4.1f).
4. Une fois une couche identiﬁée, il est possible de relancer la procédure pour en
 pointer  une autre et ainsi de suite. Toutes ces couches sont alors enregistrées
dans un ﬁchier et sont identiﬁables par un nom spéciﬁque : couche0, couche1,
. . .
Les positions enregistrées sont celles de la couche sur le radargramme, c'est-à-dire des
positions temporelles. Le passage des mesures temporelles t en profondeur d se fait
si l'on connaît la constante diélectrique ε du milieu dans lequel se propage les ondes
radars. L'équation pour les ondes MARSIS, en tenant compte de l'aller-retour des
ondes, est donc :
d =
tc
2
√
ε
86 CHAPITRE 4. LES CALOTTES POLAIRES DE MARS
Nous utilisons dans la suite de ce chapitre les résultats de ces pointages pour étudier
les calottes nord et sud de Mars.
4.2 La calotte Nord
L'épaisseur totale des dépôts polaires a toujours été diﬃcile à déterminer. Avant
l'arrivée de Mars Global Surveyor (MGS) et des sondes suivantes, on estimait à par-
tir des données Mariner et Viking que la calotte Nord avait une épaisseur maximale
comprise entre 4 et 6 km [Dzurisin et Blasius (1975); Malin (1986)].
Les données de l'instrument Mars Orbiter Laser Altimeter (MOLA) à bord de la
sonde MGS ont permis d'améliorer cette estimation de la topographie de la surface
martienne. D'après les données MOLA, la calotte nord surplombe les plaines environ-
nantes (Vastitas Borealis) d'environ 3 km [Zuber et al. (1998)], donc dans l'hypothèse
où il n'y a pas d'inﬂexion due au poids de la calotte, l'épaisseur de glace est aussi de
3 km. Le volume total de glace correspondant est, d'après Zuber et al. (1998), environ
1.2±0.2×106 km3. La topographie montre une calotte à bord raide, parcourue par des
dépressions circulaires (Chasmas) probablement dues à une érosion éolienne [Howard
(2000); Fishbaugh et Head (2000); Ng et Zuber (2006)]. Ces escarpements peuvent
atteindre une pente de 60° et 1000 m de dénivelée et semblent être directement creu-
sés dans la calotte laissant ainsi apparaître sa structure interne : une superposition de
strates plus ou moins claires (voir ﬁgure 4.3).
Ces dépôts stratiﬁés (PLD1) ont d'abord été observés par Mariner 9 [Soderblom
et al. (1973)]. Les images de Mariner montraient des couches régulières s'étendant
sur de grandes distances et sur des kilomètres d'épaisseur. L'épaisseur de ces couches
mesurée à l'époque était d'environ 10 à 50 m [Blasius et al. (1982)], mais cette épaisseur
était à la limite de résolution des images de Mariner 9.
Récemment, les images obtenues par le High-Resolution Imaging Experiment (HI-
RISE) à bord de la sonde Mars Reconnaissance Orbiter (MRO) montrent des strates
d'environ 10 cm d'épaisseur [Herkenhoﬀ et al. (2007)]. Ces couches observées par HI-
RISE sur des pentes ont une épaisseur apparente de 1 m, ce qui correspond à une
couche de 10 cm de hauteur en utilisant la topographie [Herkenhoﬀ et al. (2007)]2.
Ces résultats récents montrent que la stratiﬁcation des dépôts polaires est très ﬁne
impliquant que les radars MARSIS et SHARAD ne sont pas capables de résoudre les
1C'est cette stratiﬁcation qui est à l'origine du nom donné à ces régions :  polar layered deposits
ou PLD.
2La résolution de HIRISE est de l'ordre de 30 cm, il a été possible d'observer des structures plus
petites que 30 cm uniquement parce que ces couches aeuraient sur une pente.
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Fig. 4.2  Nomenclature de la région polaire nord de Mars superposée à la topographie
obtenue par MOLA. Carte de projection stéréographique polaire nord.
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Fig. 4.3  Exemple d'aeurement de l'unité basale dans Chasma Boreale. (A) Interpré-
tation géologique de l'image. Les diﬀérents labels qui identiﬁent les unités géologiques
sont : Apl pour les dépôts polaires stratiﬁées, BU pour l'unité basale. La ligne noire
indique la localisation du tracé MOLA pour la coupe géologique (C). (B) Partie d'une
image MOC E03/00889. Crédits : Fishbaugh et Head (2005)
couches à cette échelle-là.
Les données du spectro-imageur OMEGA à bord de la sonde Mars Express ont mon-
tré que les dépôts polaires Nord étaient riches en glace d'eau [Bibring et al. (2005)]. On
attribue, par ailleurs, à l'assombrissement des couches une proportion plus importante
de poussière dans la glace [Thomas et al. (1992)] : une couche claire correspondrait
à une période d'accumulation de glace d'eau propre pendant une période où l'atmo-
sphère calme véhicule peu de poussière. Les niveaux sombres correspondraient soit
à des époques d'ablation laissant sur place une accumulation résiduelle de poussière
contenue dans la glace se sublimant, soit à des époques avec une circulation éolienne
intense et une atmosphère très poussiéreuse.
L'âge de la calotte Nord est diﬃcile à évaluer. Herkenhoﬀ et Plaut (2000) ont
montré, à partir du taux de cratérisation, que la surface de la calotte Nord était au
maximum âgée de 100 000 ans. Plus récemment, Levrard et al. (2007) ont présenté
un modèle temporel qui simule les échanges de glace d'eau entre la calotte Nord, les
tropiques et un réservoir de surface à haute latitude. Ce modèle semble montrer que la
formation de la calotte Nord et d'un pergélisol à haute latitude a commencé il y a 4
millions d'années avec la diminution de l'insolation3.
On a constaté que la calotte Nord de Mars présente toujours de l'activité. En février
3Variation des paramètres orbitaux de Mars [Laskar et al. (2002, 2004)]
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Fig. 4.5  Proﬁl approximatif de l'unité basale (en gris) sous les dépôts polaires. Le
lobe de Olympia est constitué uniquement de l'unité basale. Schéma tiré de Byrne et
Murray (2002), Fig. 11.
4.2.1 La calotte Nord vue par MARSIS
MARSIS a eﬀectué à peu près une centaine de sondages au-dessus de la calotte
Nord5. Ces sondages ont été fait dans des conditions médiocres car le radar observe
la plupart du temps cette région du côté jour de Mars : les eﬀets ionosphériques sont
donc importants (voir le paragraphe 3.2.1) et par conséquent rendent ces données plus
diﬃciles à exploiter. Dans la ﬁgure 4.6, nous présentons six observations des dépôts
polaires stratiﬁés Nord. Ces sondages ont été choisis aﬁn que la calotte soit vue à
chaque fois sous un angle diﬀérent (voir la carte topographique dans ﬁgure 4.6).
Les radargrammes de la ﬁgure 4.6 sont aﬃchés en distance/profondeur et non pas
en temps. Les temps d'arrivée des échos du sous-sol ont été convertis en prenant une
constante diélectrique uniforme pour le sous-sol de 3,16 [Grima et al. (2008)].
On note aussi que la région dunaire d'Olympia Planitia provoque d'importants
 clutters  qui entrainent la perte complète du signal, ainsi plus aucun écho n'est
visible dans cette région.
Ces coupes transversales montrent que les ondes MARSIS ne pénètrent pas sys-
tématiquement jusqu'à la roche de fond7 (orbite 3674 ; ﬁgure 4.6a). Ceci signiﬁe pro-
bablement qu'une unité particulière absorbe une grande partie du signal qui n'atteint
plus le socle de la calotte. Cette absorption vient sûrement de la glace de la BU plus
riche en poussière, comme le laisse d'ailleurs penser son albédo sombre sur la ﬁgure
4.3. Nous constatons aussi que certaines parties de la calotte présentent énormément
de réﬂections vers la base de calotte (ﬁgure 4.6). Nous attribuons ces deux observations
à l'unité basale. Ces échos se retrouvent d'ailleurs uniquement sous Boreales Scopuli
et pas Gemina Lingula et le radargramme de l'orbite 3674 (voir ﬁgure 4.6) montre
clairement que l'unité basale s'étend bien au-delà des dépôts polaires stratiﬁés sous la
5Avant l'orbite 5200.
6Constante diélectrique mesurée dans la région de Gemina Lingula correspondant à de la glace
d'eau
7bedrock en anglais
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Fig. 4.6  Les ﬁgures (a) à (f) sont des radargrammes MARSIS passant au-dessus
de la calotte nord. La dimension verticale de ces radargrammes est spatiale et non
temporelle. Le passage du temporel au spatial a été fait avec une constante diélectrique
de 3,1 pour le sous-sol. La ﬁgure (g) est un carte topographique (MOLA) en projection
stéréographique polaire nord. Sur cette carte, nous donnons la position des diﬀérentes
orbites MARSIS.
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région de Olympia Undae.
Les sondages MARSIS montrent aussi que le socle ne présente pas de déﬂection due
au poids de la calotte. Cette structure est similaire à celle proposée par Fishbaugh et
Head (2005). Dans la région de Gemina Lingula, le socle est nettement visible et ne
présente pas non plus de déﬂection particulière.
Nous observons enﬁn que l'épaisseur maximale des  PLD  est identique entre
Boreales Scopuli8 et Gemina Lingula avec environ 1500-1600 m. Par conséquent, les
processus de dépôts/accumulation sont identiques entre les deux lobes de la calotte
nord.
4.2.2 Volume de la calotte nord et de l'unité basale par MAR-
SIS
En montrant que le poids de la calotte ne provoquait pas de déﬂection de la sur-
face et qu'il n'y avait pas de topographie particulière sous la glace, MARSIS conﬁrme
l'estimation du volume faite à partir des données MOLA par Zuber et al. (1998) de
1, 2± 0, 2× 106 km3.
Il nous a paru intéressant d'estimer le volume de l'unité basale, il sera alors facile
de faire le bilan du volume des diﬀérentes unités contenant de la glace d'eau (PLP et
BU).
Ce travail s'est déroulé en plusieurs étapes qui sont :
1. La détermination de la constante diélectrique de cette couche pour convertir les
délais mesurés en distances.
2. Les mesures du délai entre l'écho de surface et le socle : méthode de pointage de
couche.
3. Un premier ajustement polynomial pour déterminer la topographie des plaines
(Vastitas Borealis) sous la calotte.
4. Un deuxième ajustement polynomial pour déterminer la topographie de l'unité
basale.
5. La mesure du volume par la diﬀérence entre ces deux cartes.
Premièrement, la détermination de la constante diélectrique de la BU a été faite en
supposant que l'altitude socle était donnée par l'ajustement polynomial de Vastitas
Borealis (ﬁgure 4.7b) et en utilisant les mesures des orbites 3674 et 3685 dans la région
8La mesure de l'épaisseur des PLD dans Boreales Scopuli s'est faite en mesurant la distance entre
le haut de la BU et la surface.
4.2. LA CALOTTE NORD 93
140° E160° E180°160° W140° W
40° E40° W 20° E20° W 0°
50° N
55° N
60° N60° N
55° N
50° N
60° N60° N
55° N55° N
50° N50° N
140° E160° E180°160° W140° W
40° E40° W 20° E20° W 0°
50° N
55° N
60° N
60° N
55° N
50° N
140° E160° E180°160° W140° W
40° E40° W 20° E20° W 0°
50° N
55° N
60° N60° N
55° N
50° N
60° N60° N
55° N55° N
50° N50° N
140° E160° E180°160° W140° W
40° E40° W 20° E20° W 0°
50° N
55° N
60° N
60° N
55° N
50° N
(a) (b)
(c) (d)
Fig. 4.7  La carte (a) réprésente la topographie MOLA de la région polaire nord de
Mars. La carte (b) est un ajustement de la surface des plaines pour obtenir la position
du fond de la calotte (carte (b)), la région où l'ajustement a été réalisé est visible en
gris sur la carte (c). Nous avons reporté les mesures de l'épaisseur de la BU faites par
MARSIS sur la carte (c) et nous avons calculé un autre ajustement qui donne alors
la topographie de la BU (carte (d)). La diﬀérence entre les cartes (b) et (d) permet
d'évaluer le volume de l'unité basale.
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de Olympia planitia (voir, par exemple, les pulses 110 à 130 de la ﬁgure 4.6a ). Les
mesures du délai entre l'écho de surface et l'écho du fond, puis la comparaison avec
les épaisseurs supposées9 de cette région, nous permettent de mesurer une constante
diélectrique de 3, 9± 0, 5.
En supposant que cette valeur est le résultat d'un mélange entre de la glace d'eau
et un autre matériau : poussières ou cendres volcaniques, nous pouvons estimer la
proportion de chacun de ces élements. Nous obtenons un mélange de 35% de poussière
dans de la glace d'eau. Pour réaliser cette estimation, nous avons pris une constante
diélectrique de 3,1 [Grima et al. (2008)]10 pour la glace d'eau, 6 pour la poussière [voir
tableau 5.1] et nous avons utilisé la formule de mélange de Maxwell Garnet [Sihvola
(1999)] déﬁni dans le paragraphe 5.1.
Deuxièmement, avec la méthode de pointage de couche décrite dans le paragraphe
4.1, nous avons reporté systématiquement l'épaisseur mesuré par la BU sur la carte de
la ﬁgure 4.7c.
Nous avons considéré que le socle de la calotte était donné par la continuité des
plaines du Nord (Vastitas Borealis). Ceci est une bonne approximation comme le
montrent les radargrammes de la ﬁgure 4.6 car le socle ne présente pas de relief parti-
culier. Nous avons donc créé une carte du fond de la calotte en ajustant la topographie
des plaines par un polynôme bi-dimensionnel (voir ﬁgure 4.7b).
De la même manière, nous avons fait un autre ajustement avec les mesures de
MARSIS (voir ﬁgure 4.7c) pour obtenir une forme approchée de la BU comme le
montre la ﬁgure 4.7d. On notera que pour cet ajustement, nous avons considéré que,
sous Gemina Lingula, la topographie était donnée par le socle et non pas par la BU
(ﬁgure 4.7b) car celle-ci n'est jamais visible dans cette région (ﬁgure 4.6 ; Fishbaugh et
Head (2005) et Tanaka et al. (2008)).
En utilisant les résultats des ajustement précédents, nous estimons que le volume de
la BU est 0, 3±0, 1×106 km3. Ce volume est compatible avec celui proposé par Byrne et
Murray (2002) : 0,27×106 km3. Le volume estimé représente 20 à 30 % du volume total
de la calotte et les PLD représentent donc un volume de 0.9± 0, 3× 106 km3. Bien sûr,
l'ajustement réalisé ici ne donne qu'une idée approximative de la topographie de la BU.
Les erreurs sur cette estimation du volume sont donc importantes : incertitudes sur la
constante diélectrique de cette couche, erreurs de pointage de couche et incertitudes sur
les ajustements de la topographie. Nous disposons maintenant d'une méthode simple
9Déduites par la diﬀérence entre la topographie MOLA et l'ajustement polynomial des plaines.
10Grima et al. (2008) montre que la constante diélectrique des PLDs dans Gemina Lingula est 3,1
et que la glace qui compose cette région est très pure. On peut donc supposer que la glace d'eau qui
compose l'unité basale possède la même constante diélectrique.
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permettant de quantiﬁer le volume de l'unité basale et, pour obtenir une topographie
précise, il sera nécessaire d'utiliser les données du radar SHARAD dont la couverture
est très dense dans la calotte nord.
4.3 La calotte Sud
La calotte permanente au pôle sud de Mars constitue une tâche blanche visible de-
puis la Terre (voir ﬁgure 4.9). Les astronomes l'observent depuis longtemps [Flamma-
rion (1892)]. Cependant la composition en glace carbonique de cette calotte résiduelle
n'a été décrite que plus récemment avec les données thermiques de la sonde Viking
[Kieﬀer (1979); Paige et al. (1990)]. Les données thermiques de THEMIS ont révèlé
une diﬀérence entre cette calotte de glace de CO2 et les terrains sous-jacents riches en
glace de H2O car la glace carbonique est plus froide que la glace d'eau [Titus et al.
(2003)]. Le spectro-imageur OMEGA a observé les signatures spectrales de glaces de
CO2 et H2O et a permis la première identiﬁcation directe de ces matériaux [Bibring
et al. (2004); Douté et al. (2007)]. Cependant, cette glace d'eau observable par son
spectre infrarouge est-elle limitée à une aire conﬁnée autour de cette calotte résiduelle
ou bien très étendue, mais complètement masquée par la poussière ?
Topographiquement11, un relief autour du pôle géographique semble surplomber de
1000 m environ les plaines cratérisées qui l'entourent. Ce relief ne présente pas la même
densité de cratères que les plaines cratérisées et s'étend jusqu'à des latitudes proches de
70°S dans certaines directions. Cette surface très lisse laisse donc penser que la calotte
permanente d'eau s'étend sur une surface similaire à la calotte boréale.
De plus, comme au Nord, des vallées creusent le relief où apparaît le même empile-
ment de strates : les SPLD12 ou dépôts polaires stratiﬁés du Sud [Murray et al. (1972)].
Ces vallées pourraient être la conséquence soit d'une érosion éolienne [Howard (2000);
Fishbaugh et Head (2002); Koutnik et al. (2005)], soit d'une débâcle d'un réservoir
d'eau sous terrain [Cliﬀord (1987)].
Le taux de cratérisation de la calotte Sud montre que la surface est plus vieille que
celle du Nord : entre 30 et 100 Ma [Koutnik et al. (2002)]. Ceci s'explique probablement
par le fait que le pôle Sud de Mars est bien plus froid que le pôle Nord et par conséquent
moins sensible aux variations climatiques. Cette température plus faible au pôle sud
est peut être due à l'importante diﬀérence d'altitude entre ces régions polaires : la
calotte australe se trouve sur un plancher situé 6400 m plus haut que celui de la calotte
boréale.
11Données MOLA.
12SPLD pour  south polar layered deposits  en anglais.
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Fig. 4.8  Nomenclature de la région polaire sud de Mars superposée à la topographie
obtenue par MOLA. Carte de projection stéréographique polaire sud.
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Fig. 4.9  Mosaïque d'images MOC de la région polaire sud (projection stéréographique
sud)
4.3.1 La calotte Sud de Mars vue par MARSIS
Les observations de la calotte sud sont très nombreuses et beaucoup se font dans
d'excellentes conditions (de nuit13) contrairement à la calotte nord.
Comme pour la calotte nord, nous présentons dans la ﬁgure 4.6 des radargrammes
MARSIS qui coupent la calotte sud suivant diﬀérentes directions (voir ﬁgure 4.10g).
Ces radargrammes ont été transformés en distance/altitude et sont presque similaires
à des coupes verticales de la surface. Comme pour la calotte nord, nous avons uti-
lisé une constante diélectrique uniforme de 3,1 dans le sous-sol pour eﬀectuer cette
transformation.
Ces sondages MARSIS montrent que la calotte est composée d'un dôme de presque
4 km d'épaisseur (ﬁgure 4.10b) se situant autour du pôle géographique qui décroît
régulièrement vers la longitude 180° (ﬁgure 4.10a, e) dans la région de Ultimi Scopuli.
L'épaisseur de glace dans cette extension est au maximum de 1,5 à 2 km. La calotte
ne présente pas d'extension de l'autre côté vers la longitude 0°. Pour la première fois,
MARSIS fournit une mesure directe montrant clairement l'extension de la calotte et sa
composition en glace d'eau. Entre ce dôme et l'extension de Ultimi Scopuli, on trouve
de grandes vallées (chasmas) qui creusent profondément la calotte (ﬁgure 4.10d). On
voit alors apparaître une stratiﬁcation avec quelques échos à l'intérieur de la calotte.
Ces strates sont plus nettement visibles dans la région d'Ultimi Scopuli.
On distingue sur le radargramme 2714 (ﬁgure 4.10a), un écho entre les pulses 50 et
13Avec un SZA élevé, c'est un impact ionosphérique minimal
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2735
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Fig. 4.10  Les ﬁgures (a) à (f) sont des radargrammes MARSIS passant au-dessus
de la calotte sud. La dimension verticale de ces radargrammes est spatiale et non
temporelle. Le passage du temporel au spatial a été fait avec une constante diélectrique
de 3,1 pour le sous-sol. La ﬁgure (g) est un carte topographique (MOLA) en projection
stéréographique polaire sud. Sur cette carte, nous donnons la position des diﬀérentes
orbites MARSIS.
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80. Celui-ci se trouve plus en profondeur que la base de la calotte et se situe dans Prome-
theus Basin à coté de la calotte. Les mesures de MARSIS, en utilisant une constante
diélectrique de 3,1, montrent que cette interface se trouve 600 m sous la surface. Il
semble donc que ce cratère soit rempli d'un matériau transparent, probablement riche
en glace [Farrell et al. (2008)].
Nous observons systématiquement une couche de quelques centaines de mètres dans
une région en dehors de la calotte entre les longitude 30°W et 0° et autour de la latitude
80°S. Un exemple est visible au début du radargramme de l'orbite 2722 (ﬁgure 4.10c)
où, entre les pulses 0 et 30, un écho apparaît 200 ou 300 m sous la surface.
4.3.2 Mesure du volume de la calotte sud
Dans cette partie, nous décrivons notre travail réalisé pour mesurer l'épaisseur et le
volume de la calotte sud. Ce travail s'appuie sur l'exploitation des sondages de MARSIS
dans cette région à l'aide de la méthode de pointage (voir 4.1). Au total nous avons
pu extraire plus de 150 000 mesures d'épaisseur dans environ 350 orbites.
Nous avons donc reconstruit la topographie de l'interface basale de la calotte. Pour
cela, nous avons retiré à la topographie (MOLA) les épaisseurs de la glace mesurées par
MARSIS aﬁn obtenir l'altitude du socle de la calotte. Ces mesures sont reproduites dans
la ﬁgure 4.11b. La conversion des délais mesurés a été faite en utilisant une constante
diélectrique de 3,1 (glace d'eau).
Malgré le nombre important de mesures MARSIS dans cette région, on peut voir
que la couverture de la calotte n'est pas complète. Ceci s'explique de deux façons : soit
il n'y a pas de sondage MARSIS à ces endroits là, soit l'interface basale n'est pas visible
sur les radargrammes. Le radargramme 2737 (ﬁgure 4.10b) est un bon exemple de ce
phénomène. On observe que, du pulse 130 à 200, un écho net marque l'emplacement
du socle, mais que celui-ci ne continue pas sous le reste de la calotte. Cette disparation
peut être due à un rugosité plus importante de l'interface basale et/ou à une absorption
plus importante des SPLD. Pour palier à ce manque de mesures, nous avons interpolé14
la carte avec les mesures de la ﬁgure 4.11b. Le résultat de cette interpolation est donné
dans la ﬁgure 4.11d.
Comme le montraient déjà les radargrammes de la ﬁgure 4.10, le socle à l'échelle
régionale est relativement plat, c'est-à-dire qu'il ne présente pas de déﬂection de la
croûte due au poids de la glace.
La carte d'épaisseur de la glace (ﬁgure 4.11c) est ﬁnalement obtenue en soustrayant
14Nous avons utilisé l'interpolation par les voisins naturels (natural neighbor interpolation) déve-
loppée en IDL.
100 CHAPITRE 4. LES CALOTTES POLAIRES DE MARS
30° E0°30° W
150° E150° W 180°
60° S60° S
60° S60° S
30° E0°30° W
150° E150° W 180°
60° S
60° S
30° E0°30° W
150° E150° W 180°
60° S
60° S
30° E0°30° W
150° E150° W 180°
60° S60° S
60° S60° S
(a) (b)
(c) (d)
Fig. 4.11  La projection des cartes est stéréographique polaire sud. Les cartes (a), (b)
et (d) utilisent le code de couleur déﬁni dans le cartouche du haut, la carte (c) utilise
un code de couleur déﬁni dans le cartouche du bas. La ﬁgure (a) est une carte de la
topographie de Mars réalisée à partir des données MOLA. Celle notée (b) représente
la même région avec les mesures MARSIS donnant la position du socle. La carte (b)
est interpolée pour obtenir celle en (d). La diﬀérence entre (d) et (a) donne la carte
d'épaisseur de glace de la calotte polaire sud (c).
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la carte interpolée (ﬁgure 4.11d) à la carte de la topographie de la surface MOLA
(ﬁgure 4.11a). Cette carte révèle des épaisseurs très importantes autour du pôle et
une partie plus ﬁne s'étendant en direction de la longitude 180° jusqu'à des latitudes
proches de 70°S. La hauteur maximale de glace mesurée par MARSIS est 3, 7 ± 0.4
km. L'estimation du volume de la calotte sud est environ 1, 6 ± 0, 2 × 106 km3 [Plaut
et al. (2007)], soit un volume un peu plus important que celui de la calotte nord. Les
incertitudes incluent l'erreur faite sur la constante diélectrique, les erreurs associées à la
résolution de MARSIS dans la glace (environ 100 m), ainsi que les erreurs de pointage
liées à l'identiﬁcation de l'écho provenant de l'interface basale. Avec cette étude, les
données MARSIS montrent que la calotte sud (les SPLD) est constitué de glace d'eau
et qu'il n'est pas raisonnable de considérer qu'elle puisse être en partie ou totalement
constituée de glace de dioxyde de carbone. En eﬀet, l'utilisation d'une constante proche
de 3,1 (glace d'eau) donne une topographie qui s'accorde parfaitement avec les terrains
environnant la calotte.
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4.4 Synthèse
Faire le bilan du volume des dépôts glaciaires permanents permet d'évaluer la quan-
tité d'eau présente actuellement sur Mars.
Estimer ces volumes requiert de connaître la topographie du socle. La glace est
un milieu quasiment transparent pour les ondes radars permettant de sonder la glace
jusqu'à l'interface basale.
Nous montrons ici quelques exemples de ces sondages qui nous révèlent que les deux
calottes nord et sud ne provoquent pas de ﬂexion de la lithosphère due à la charge de
la glace. MARSIS conﬁrme ainsi les estimations du volume faites à partir des données
MOLA pour la calotte nord et permet d'évaluer précisément le volume de glace dans
la calotte sud. Un récapitulatif du volume de glace d'eau contenu est donné dans le
tableau 4.1.
Volume (106 km3) Surface équivalente globale (m)
Calotte nord NPLD15+BU16 1, 2± 0, 217 8, 3± 1, 4 (7,6)
BU 0, 3± 0.1 2± 0, 7 (1,3)
Calotte sud SPLD18 1, 6±0,2 11±1, 4
Totaux 2, 8±0.4 19, 3± 2.8 (18.6)
Tab. 4.1  Ce tableau récapitule les volumes des calottes martiennes et donne l'équi-
valent de hauteur d'eau répartie sur toute la surface de Mars (Surface équivalent glo-
bale). Les chiﬀres entre parenthèses donne la surface équivalente en retirant les 35% de
poussières contenues dans l'unité basale.
Chapitre 5
Réﬂectivité de la surface par MARSIS
Ce chapitre est dédié à l'étude de la réﬂectivité de la surface martienne. Le but
est d'arriver à remonter jusqu'aux valeurs de la constante diélectrique (directement
liée à la réﬂectivité). Ces valeurs permettent de contraindre la nature des matériaux
qui compose les premières dizaines de mètres sous la surface. La géologie de la surface
à cette échelle de profondeur est peu connue car les instruments  classiques  de
l'exploration martienne ne fournissent des informations que sur le proche sous-sol (1
µm à 1 m). MARSIS (Mars Advanced Radar for Subsurface and Ionosphere Sounding)
oﬀre une opportunité nouvelle d'explorer la surface dans la première dizaine de mètres1.
Cette étude nécessite tout d'abord de calibrer les données et de séparer les diﬀérents
eﬀets jouant sur la réﬂectivité :
 Nous commençons donc par décrire les valeurs de constante diélectrique de diﬀé-
rents matériaux ce qui nous permettra, ﬁnalement, d'avoir une idée des matériaux
qui composent le proche sous-sol (5.1).
 Nous développerons ensuite la méthode d'extraction des amplitudes des échos
de surface (5.2) et la correction de l'absorption ionosphérique qui permettent
d'aboutir à une carte globale de la réﬂectivité (5.3).
 Nous exposerons alors notre utilisation de la simulation MARSIS développée
au Laboratoire de Planétologie de Grenoble qui nous permet de remonter aux
constantes diélectriques de la surface.
 Nous étudierons ﬁnalement les variations globales de la réﬂectivité, puis nous
détaillerons deux régions : l'une, près de l'équateur où se trouve Medusae Fossae
et Amazonis Planitia et, l'autre, au niveau de la calotte résiduelle sud composée
de glace de CO2 (5.4).
1Nous ne parlons ici que de la réﬂectivité de la surface, nous avons montré que MARSIS était
capable de sonder des structures géologiques de plusieurs kilomètres d'épaisseur.
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5.1 Constantes diélectriques
Nous présentons dans ce paragraphe les résultats de mesures expérimentales sur
les constantes diélectriques (ou permitivité) de diﬀérents matériaux pouvant constituer
la surface de Mars. Ces matériaux sont des milieux électromagnétiques à perte : les
constantes diélectriques sont donc complexes et généralement données sous la forme
ε = ε′ + jε′′. Les valeurs représentées dans le tableau 5.1 sont la partie réelle ε′ dans
la première colonne et la tangente de perte déﬁnie par tan δ = ε′/ε′′ dans la deuxième
colonne.
En optique, le coeﬃcient de réﬂection r en incidence normale sur une interface entre
deux milieux, respectivement d'indices optiques ni et nj, est déﬁni comme suit :
r =
ni − nj
ni + nj
(5.1)
La relation entre la constante diélectrique et l'indice optique est n =
√
ε. La ré-
ﬂectivité d'une interface est donnée par R =‖r2‖, elle est donc reliée au contraste de
constantes diélectriques des matériaux qui composent cette interface. Nous ne parlons,
dans ce chapitre, que de la réﬂectivité de la surface, par conséquent, un de ces deux
matériaux est toujours l'atmosphère (ε = 1).
Nous voyons dans le tableau 5.1 que la constante diélectrique ε′ de l'eau liquide est
élevée, tout comme sa conductivité : c'est donc un matériau extrêmement réﬂéchissant.
C'est sur cette constatation que MARSIS a été conçu, dans l'espoir que d'éventuelles
nappes d'eau souterraines soient visibles, même si elles étaient profondément enfouies
sous la surface. Dans ce tableau, nous n'avons pas indiqué de valeurs de constantes
diélectriques de matériaux hydratés qui sont, bien entendu, plus réﬂéchissants (i.e. leur
constante diélectrique est plus élevée) que les mêmes matériaux secs. La teneur en eau
est prédominante dans les propriétés du sol.
La glace d'eau existe sur Mars2 uniquement en cristallisation hexagonale. Le com-
portement diélectrique de la glace est totalement diﬀérent de celui de l'eau. La constante
diélectrique réelle ε′ est peu dépendante de la température et de la fréquence [Bogo-
rodsky et al. (1985)]. Par contre l'atténuation (la tangente de perte) est dépendante
de la température et décroît avec celle-ci [Bogorodsky et al. (1985)]. Ces pertes dans
la glace d'eau restent en général faibles, ce milieu est donc transparent pour les ondes
radar. Les radars sont des instruments de prospection parfaits dans les régions riches
en glace.
Enﬁn, notons qu'un des eﬀets les plus importants sur les constantes diélectriques
2et sur Terre.
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Constante
diélec-
trique
Tangente de
perte
Référence
Vide 1 0
Dioxyde de Carbone
Givre (CO2) 1,6 6× 10−7 Pettinelli et al. (2003)
Glace pure (CO2) 2,12 10−6 Pettinelli et al. (2003)
Eau
Liquide (H2O) 88 10−4 - 1 Ulaby et al. (1986)
Glace pure (H2O) 3,1 - 3,2 10−5 − 10−2 Ulaby et al. (1986);Picardi et al. (2004)
Roches ignées 5 - 11 10−3 − 10−1
Campbell et Ulrichs
(1969); Paillou et al.
(2001); Heggy et al.
(2003)
Andésite 5,1 4× 10−3 Campbell et Ulrichs
(1969)
Basalte 6 - 9 10−2 - 10−1
Campbell et Ulrichs
(1969)
Sédiments 3 - 8 10−3 − 10−1 Ulaby et al. (1986)
Poussière volcanique 2,7 - 3,4 10−2
Campbell et Ulrichs
(1969)
Tab. 5.1  Tableau récapitulant les constantes diélectriques et les tangentes de perte des
matériaux suceptibles de se trouver à la surface de Mars. Les constantes diélectriques
des roches données par Campbell et Ulrichs (1969) sont mesurées à une fréquence de
450 MHz. Les mesures de Pettinelli et al. (2003) sont réalisées à une fréquence de 300
MHz. Les mesures de Paillou et al. (2001) et Heggy et al. (2003) sont données entre 1
et 100 MHz.
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des milieux constituant la surface martienne est la porosité. A grande profondeur, on
peut s'attendre à ce qu'elle soit nulle, elle inﬂue donc uniquement sur la réﬂectivité de
la surface. Un matériau peut voir sa constante diélectrique varier énormément par le
simple fait que la porosité ne soit pas la même. On peut considérer que les matériaux
poreux sont un mélange entre un matériau de constante diélectrique ε′ et de l'air. Par
exemple, les poussières volcaniques sont constituées de matériaux avec des constantes
diélectriques allant 5 à 11 (voir tableau 5.1), mais possédent une constante diélectrique
autour de 3. Ceci vient du fait que la porosité dans ce type de matériaux est importante
(20%− 50%).
En utilisant les formules de mélange de Maxwell Garnett, on peut estimer la varia-
tion de la constante diélectrique en fonction de la porosité. Ces formules sont décrites
par l'équation qui donne la constante diélectrique eﬀective εeff :
εeff = εe + 3fεe
εi − εe
εi + 2εe − f(εi − εe) (5.2)
où f est la fraction du volume total occupé par les inclusions de constante diélec-
trique réelle εi et l'environnement autour des inclusions à une constante diélectrique
réelle εe. Cette formule n'est pas valable dans tous les cas, ce modèle considère que les
inclusions sont sphériques et qu'il n'y a aucune interaction entre les deux matériaux.
Cette géométrie donne le mélange diélectrique le plus simple. La ﬁgure 5.1 donne une
idée de la variation de la constante diélectrique pour un matériau en fonction de la
porosité.
Nous avons discuté dans ce paragraphe des constantes diélectriques des matériaux
pouvant composer la surface martienne dans le but de comprendre les réﬂectivités
que nous allons mesurer avec MARSIS. Il faut, bien entendu, garder à l'esprit que la
réﬂexion des ondes radar aux longueurs d'onde de MARSIS se fait sur une épaisseur
d'environ une cinquantaine de mètres à la surface et qu'il n'est pas toujours judicieux
de considérer que les réﬂections se font sur un milieu homogène diélectriquement.
5.2 Extraction de l'amplitude de l'écho de surface
Pour étudier la réﬂectivité de la surface, il faut trouver un méthode permettant
d'extraire des radargrammes MARSIS la puissance de l'écho de surface.
Les radargrammes MARSIS sont composés d'environ un millier de pulses. Chaque
pulse correspond à un sondage vertical de la surface. Des échos apparaissent lorsque
les ondes envoyées par le radar rencontrent des changements brutaux de la constante
diélectrique (voir paragraphe 2.2.3). Ces ondes se propagent à la vitesse de la lumière et
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Fig. 5.1  Eﬀet de la porosité sur un matériel ayant une constante diélectrique ε′ égale
à 7. Nous utilisons la formule de mélange de Maxwell Garnett.
le temps aller-retour entre l'émission et l'écho nous donne une mesure de distance (en
supposant que l'on connaisse l'indice optique du milieu dans lequel l'onde se propage).
Nous cherchons ici à localiser, puis à mesurer sur un radargramme l'amplitude de
l'écho de surface. Un moyen simple de localiser la surface serait d'utiliser l'altimétrie
MOLA et de calculer le temps allerretour d'une onde pour parcourir la distance satel-
lite surface ce qui nous donnerait la position de l'écho de surface. Il arrive cependant
que la surface  MOLA  ne corresponde pas à la position de l'écho de surface radar.
Nous avons donc développé un algorithme qui permet de situer l'écho de surface sans
faire appel à MOLA. La principale hypothèse est de considérer que le premier écho
intense correspond à celui de la surface. Une fois celui-ci identiﬁé, nous pouvons donc
enregistrer son amplitude.
 Appelons C le critère de sélection de l'écho de surface. Ce critère calcule le rapport
signal sur bruit de chaque échantillon d'un pulse qui posséde alors une valeur C(i)
décrit par l'équation :
C(i) =
|S(i)|2
mean
(|S(i− 1 : i− 30)|2) (5.3)
où S est le signal reçu par MARSIS avec 512 échantillons et i est la position tem-
porelle/échantillon dans le pulse. Nous calculons ici le contraste en un point et une
fenêtre le précédant.
La valeur C est maximale lorsque, d'une part, |S(i)|2 est maximal et que, d'autre
part, mean
(|S(i− 1 : i− 30)|2) est minimal, ce qui est vériﬁée uniquement pour l'écho
de surface puisque c'est le seul écho qui n'a que du bruit qui le précéde. Un exemple
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Fig. 5.2  De haut en bas, nous avons tracé le radargramme corrigé de l'orbite 2787,
la position de la surface détectée par notre algorithme, l'amplitude de l'écho de surface
et enﬁn le radargramme simulé de cette orbite.
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Fréquence Nombre de pulses traités
1.8 MHz 140 260
3 MHz 625 084
4 MHz 1 375 063
5 MHz 809 123
Tab. 5.2  Ce tableau récapitule les nombres de mesures eﬀectuées par MARSIS que
nous avons traité. Notre étude s'arrête à l'orbite 5200 pour le moment.
est donné dans la ﬁgure 5.2 pour l'orbite 2787.
Le tableau 5.2 résume le nombre de pulses traités pour chaque bande fréquence
pour les orbites allant de 2300 à 5200.
5.3 Calibration relative des données MARSIS
Les données du radar MARSIS ne sont pas calibrées de manière absolue, il est donc
nécessaire de compenser plusieurs eﬀets aﬀectant la puissance du signal reçu. Ces com-
pensations sont discutées dans les paragraphes suivants 5.3.1 et 5.3.2. Il restera ensuite
à déﬁnir une surface de référence dont nous connaissons les propriétés géologiques pour
faire correspondre aux réﬂectivités des valeurs de constantes diélectriques (5.5)
5.3.1 Equation du radar
Comme décrit dans le paragraphe 2.2.5, la puissance reçue de la partie cohérente
du signal (zone de fresnel) décroît et croît en R2, où R est l'altitude de la sonde.
L'orbitographie de Mars Express est très elliptique comme nous l'avons vu dans le
paragraphe 1.2.2.1. Lorsque MARSIS opére l'altitude de la sonde varie entre 300 et 800
km, il est donc nécessaire de compenser cette perte : cet eﬀet ne peut donc pas être
négligé.
5.3.2 Absorption du signal par l'ionosphère
Comme décrit dans le paragraphe 3.2.2 ou par Safaeinili et al. (2003), la couche de
plasma qui compose l'ionosphère absorbe les ondes radar de MARSIS. L'équation 3.9
nous donne l'absorption A des ondes électromagnétiques dans un plasma en dB par
m :
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Fig. 5.3  (a) Réﬂectivité brute de la surface en fonction de l'angle solaire zénithal
(SZA). (b) Réﬂectivité brute en fonction du contenu total en électrons (TEC). (c)
Réﬂectivité moyenne en fonction de l'angle solaire zénithal. (d) Réﬂectivité moyenne en
fonction du contenu total en électrons. Toutes ces ﬁgures sont réalisées avec l'ensemble
des données de la bande à 4 MHz.
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A = 4, 61× 10−5 neν
ω2 + ν2
où ne est la densité électronique à une altitude z donnée en m−3 et ν est la fréquence
de collision en rad.s−1 à une altitude z.
Dans la cas de MARSIS, les ondes électromagnétiques passant deux fois à travers
l'ionosphère, on déﬁnit donc habituellement l'absorption totale en dB comme :
A = 2× 4, 61× 10−5

ne(z)ν(z)
ω2 + ν2(z)
dz (5.4)
L'équation 5.4 montre clairement que les principaux paramètres qui contrôlent l'ab-
sorption sont le proﬁl de densité électronique et le proﬁl de la fréquence de collision.
Comme ces proﬁls sont corrélés à l'angle solaire zénithal, l'absorption change au cours
de la journée martienne. Nielsen et al. (2007) ou Safaeinili et al. (2003) ont décrit et
modélisé en détail ce phénomène pour diﬀérents états de l'atmosphère martienne.
Une estimation précise de l'absorption nécessite de connaître, pour chaque sondage
de MARSIS, l'état exact de l'ionosphère, c'est-à-dire le proﬁl de densité électronique
et celui de la fréquence de collision. Ces grandeurs n'étant pas mesurées, il n'est pas
possible de corriger précisément l'absorption. Cependant la correction de l'eﬀet de
distorsion ionosphérique (voir paragraphe 3.3) fournit une valeur du contenu total en
électrons (TEC) à chaque sondage/pulse [voir paragraphe 3.3 ; Mouginot et al. (2008)]
et, comme ces TEC sont l'intégrale du proﬁl de densité électronique, ces valeurs sont
de bons indicateurs pour estimer l'absorption ionosphérique.
Les ﬁgures 5.3a et 5.3b montrent l'eﬀet d'absorption sur les données MARSIS res-
pectivement en fonction de SZA et du TEC. Dans ces ﬁgures, nous avons utilisé l'en-
semble des mesures de réﬂectivité obtenues à partir des données MARSIS dans la bande
à 4 MHz. Pour une valeur de TEC ou SZA donnée, la réﬂectivité peut varier de plus
ou moins 10 dB, cette distribution large est due à des diﬀérences de réﬂectivité de la
surface.
On peut observer que globalement la réﬂectivité diminue lorsque le TEC augmente.
Cette tendance est bien en accord avec l'équation 5.4 qui montre que l'absorption de
l'ionosphère augmente lorsque la densité électronique devient plus importante (c'est-à-
dire lorsque le TEC augmente ou que SZA diminue).
Cette absorption fait diminuer le signal jusqu'à un seuil qui correspond au niveau du
bruit de MARSIS qui se trouve environ 30 dB en dessous du maximum de réﬂectivité.
Le tableau 5.3 résume d'ailleurs, pour chaque bande de fréquence utilisée par MARSIS,
les valeurs de l'angle solaire zénithal et de TEC à partir desquelles on ne mesure plus
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3 MHz -
BAND 2
4 MHz -
BAND 3
5 MHz -
BAND 4
Contenu totale en
électron (m2)
3×1015 7,5×1015 7,5×1015
Angle solaire
zénithal (°)
85 70 60
Tab. 5.3  Tableau récapitulant les limites dans lesquelles sont prises les mesures de
réﬂectivité des ondes radar MARSIS.
de signal. Nous avons donc choisi de retirer toutes les données en dehors de ces limites.
De la même manière, nous avons supprimé les mesures dont la puissance se trouvait
en dessous du seuil donné par le bruit. Nous avons aussi retiré de notre étude tous les
radargrammes qui présentaient des caractéristiques3 d'éruptions solaires comme décrit
dans le paragraphe 3.7.
L'étape suivante consiste à évaluer l'absorption moyenne en fonction des valeurs de
TEC. Nous calculons donc la réﬂectivité moyenne sur l'ensemble des données avec un
pas de TEC de 2×1013 m−2. Le résultat est présenté par la ﬁgure 5.3d. Cette courbe de
réﬂectivité moyenne nous permet de normaliser les données pour compenser les eﬀets
de l'absorption.
Les données normalisées sont tracées dans la ﬁgure 5.4a. On peut voir que l'absorp-
tion a été compensée sur les données tracées en fonction du TEC.
Un moyen de constater l'eﬃcacité de cette correction est de vériﬁer que ces réﬂecti-
vités normalisées avec les valeurs de TEC ne présentent plus de dépendance en fonction
de SZA. Nous constatons, en eﬀet, dans la ﬁgure 5.4b que les valeurs de la réﬂectivité
normalisées suivant le TEC sont distribuées autour d'une valeur constante quelque soit
SZA.
Nous avons aussi comparé l'absorption en fonction de SZA (ﬁgure 5.3c) avec la
ﬁgure 9 de l'article de Nielsen et al. (2007). L'absorption obtenue est en accord avec
celle modélisée par Nielsen et al. (2007). Par exemple, on peut voir que l'absorption du
signal radar à 4MHz après un aller-retour dans l'ionosphère est 20 dB pour un angle
solaire zénithal de 60°4.
3Signal anormalement faible.
4En n'oubliant pas de rajouter un facteur 2 aux valeurs données par Nielsen et al. (2007) qui ne
calcule l'absorption que pour un trajet simple dans l'ionosphère et non un aller-retour.
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(a)
(b)
Fig. 5.4  (a) Réﬂectivité après correction de l'absorption en fonction du contenu total
en électrons. (b) Réﬂectivité après compensation de l'absorption en fonction de l'angle
solaire zénithal. Les réﬂectivités de la ﬁgure (b) sont corrigées en fonction des valeurs
TEC mais sont tracès en fonction de SZA. Ceci permet de vériﬁer que notre correction
est eﬃcace. Toutes ces ﬁgures sont réalisées avec l'ensemble des données de la bande à
4 MHz.
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5.4 Réﬂectivité de la surface martienne
5.4.1 Rugosité de la surface
A partir des réﬂectivités extraites des radargrammes (5.2) et corrigées des eﬀets
d'absorption de l'ionosphère (5.3.2), nous avons construit une carte globale de la
réﬂectivité radar de la surface martienne. Nous présentons cette réﬂectivité sous deux
projections diﬀérentes :
 Une carte en projection cylindrique (ﬁgure 5.5) avec une résolution de 2 pixels
par degré (environ 30 km à l'équateur)
 Deux cartes en projection stéréographique polaire (ﬁgure 5.6) avec une résolution
de 4 pixels par degré (environ 15 km).
Il arrive que plusieurs orbites passent au même endroit, nous moyennons alors les
mesures qui se trouvent dans le même pixel.
Ces cartes de réﬂectivité ou d'albédo radar mélangent les diﬀérentes bandes de
fréquence de MARSIS car nous avons constaté peu de diﬀérences à cette échelle et
nous obtenons ainsi une couverture bien meilleure de la surface martienne.
Toutefois, dans des études locales ou régionales, il pourraît être intéressant de com-
parer les réﬂectivités mesurées dans chacune des bandes de fréquence car elles per-
mettent de mieux caractériser les matériaux qui composent la surface.
Sur cette carte d'albédo, deux eﬀets se mélangent : ceux de la rugosité et ceux des
matériaux (constante diélectrique)5. Les zones qui apparaissent en bleu sur la ﬁgure 5.5
indiquent une surface peu réﬂéchissante et les zones en rouge une surface réﬂéchissante.
Nous avons aussi reproduit une carte de la rugosité à l'échelle kilométrique de l'article
de Kreslavsky et Head (2000). Cette carte RGB a été réalisée à partir des données
MOLA, elles montrent de fortes similitudes avec la carte de réﬂectivité.
La première constatation est que les hauts plateaux cratérisés de l'hémisphère sud
possèdent un albédo radar plus faible que les plaines du nord (Vastistas Borealis Forma-
tion 45°N-80°N). Ceci s'explique simplement car les plaines sont très lisses comparées
aux plateaux dont la rugosité vient de la cratérisation importante à toutes les échelles.
Cette rugosité se traduit par une couleur blanchâtre sur la carte de Kreslavsky et Head
(2000) et les terrains plus lisses par une couleur plus sombre.
On constate que les régions où la réﬂectivité est la plus élevée sont les plateaux
volcaniques (20°N-30°S ;150°W-90°W) dans la région de Tharsis. La réﬂectivité dans
ces régions est même plus importante que dans les plaines du nord, alors que la ru-
gosité est similaire entre ces deux régions. Ce fort albédo s'explique probablement par
5Il est nécessaire de séparer ces eﬀets pour remonter à la composition du sol.
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Fig. 5.5  (a) Carte de la réﬂectivité de la surface martienne pour le radar basse
fréquence MARSIS. (b) Carte de la rugosité tirée de Kreslavsky et Head (2000). Chaque
canal R, G, B correspond une échelle de rugosité ( Bleu : 0.6 km, Vert : 2,4 km et Rouge :
19,2 km). Les terrains les plus clairs sont les plus rugueux.
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Fig. 5.6  (a) Carte de la réﬂectivité de la surface en projection stéréographique polaire
sud. (b) Carte de la rugosité tirée de Kreslavsky et Head (2000). Chaque canal R, G, B
correspond une échelle de rugosité ( Bleu : 0.6 km, Vert : 2,4 km et Rouge : 19,2 km).
Les terrains les plus clairs sont les plus rugueux. Les cartes (c) et (d) sont identiques
à (a) et (b) mais pour le pôle nord.
la présence, à la fois, d'un terrain très lisse et d'une constante diélectrique élevée.
De même, les régions d'Elysium Planitia (0°N-15°N ;130E-180E), d'Amazonis Planitia
(10°N-40°N ;180°W-150°W) sont des régions réﬂechissantes et très plates à toutes les
échelles comme l'atteste la couleur sombre sur la carte de rugosité.
Comme on s'y attend les reliefs les plus accidentés présentent aussi une réﬂectivité
très faible comme Valles Marineris (5°S ; 110°W-30°W), l'auréole d'Olympus Mons
(30°N ; 140°W), les ﬂancs des cratères d'Argyre (50°S ; 40°W), de Hellas (45°S ;75°E)
ou les dunes d'Olympia Undae (80°N ; 120E-130°W).
Les dunes d'Olympia Undae possèdent une faible rugosité à grande échelle mais une
forte rugosité à petite échelle (environ 100 m). Cette rugosité particulière se caractérise
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Fig. 5.7  La photo de gauche a été réalisée par HIRISE (PSP_001736_2605, Crédit :
NASA/JPL/University of Arizona). Cette photo à 25 cm de résolution par pixel montre
en détail les dunes se trouvant dans la région de Olympia Undae. L'espacement entre
les dunes est ici d'environ 50 m, ce qui est très proche des longueurs d'ondes du radar
MARSIS. Les images de droite correspondent à une partie du passage de l'orbite 3674 de
Mars Express au-dessus de cette région. L'image du haut est un radargramme MARSIS
et celle du bas une carte topographique MOLA. Il apparaît entre les pulses 80 et 130
du radargramme (c'est-à-dire lors du sondage de Olympia Undae) que l'écho de surface
est beaucoup faible et également que les  clutters  sont très importants. Ceci est tout
à fait caractéristique d'une surface très rugueuse.
par une couleur bleu vif sur la carte de Kreslavsky et Head (2000). Cette couleur indique
qu'Olympia Undae ne présente pas de structure au-dessus de 1 km.
Lorsque l'on regarde la photographie prise dans cette région par HIRISE (ﬁgure 5.7),
on comprend très bien pourquoi la réﬂectivité de la surface est quasiment inexistante
dans cette région (voir radargramme de la ﬁgure 5.5) : les dunes sont espacées d'environ
50 à 100 m, c'est-à-dire exactement la longueur d'onde de MARSIS. Dans ce cas extrême
de rugosité, la composante cohérente du signal disparaît en totalité, seule subsistant la
partie diﬀuse, incohérente.
Ce survol de la réﬂectivité des ondes radar sur la surface martienne montre qu'il est
aboslument crucial de compenser la baisse de la réﬂectivité due à la  topographie ,
si on veut étudier les matériaux qui composent le proche sous-sol.
Les calottes réﬂéchissent assez bien les ondes radar à part dans les régions riches
en chasmas.
118 CHAPITRE 5. RÉFLECTIVITÉ DE LA SURFACE PAR MARSIS
5.4.2 Dispersion des mesures
Connaître la dispersion des mesures permet d'évaluer la précision des réﬂectivités
que nous obtenons avec MARSIS.
Lorsque le nombre de mesures dans un pixel est suﬃsant, il est possible de calculer
un écart-type. Ainsi pour chaque pixel où la statistique est supérieure à 5, nous cal-
culons l'écart-type sur ces mesures et nous le normalisons par la réﬂectivité du pixel.
Cette normalisation est nécessaire car la réﬂectivité varie sur 3 ordres de grandeur en
échelle linéaire (ou 30 dB) (voir ﬁgure 5.5a). La ﬁgure 5.8 présente donc la dispersion
en pourcent de chaque mesure de réﬂectivité.
Premièrement il apparaît que la dispersion est plus importante lorsque la rugosité
est grande. Ainsi les régions avec une dispersion importante sont, par exemple, Valles
Marineris, Argyre, Hellas. Deuxièmement, on voit apparaître une structure qui rappelle
fortement celle du mesure de TEC de la ﬁgure 3.19. Ainsi, aux endroits où la quantité
d'électrons est la plus importante, la dispersion des mesures est la plus grande6. Nous
rediscuterons ce point dans la suite de cette étude.
Finalement, cette carte montre que la dispersion, compte tenu des traitements (cor-
rection de la dispersion et de l'absorption) appliqués aux données, est de l'ordre de
10-15%.
5.4.3 Simulation des données MARSIS
Nous avons montré précédemment que le signal renvoyé par la surface était forte-
ment dépendant de la rugosité. Il apparaît donc nécessaire de compenser les eﬀets de la
rugosité pour étudier des variations de la constante diélectrique. Comme décrit dans le
paragraphe 2.6, nous avons réalisé la simulation du signal retourné par la surface pour
toutes les orbites MARSIS. Nous avons extrait les échos de surface de ces simulations
de la même manière que pour les données expérimentales. Comme dans la simulation,
les propriétés diélectriques de la surface sont similaires avec une constante diélectrique
égale à 4, les seuls eﬀets faisant varier la réﬂectivité sont ceux associés à la rugosité.
La plupart des modèles de réﬂéctivité permettent de faire la distinction entre les
eﬀets de constantes diélectriques et les eﬀets de rugosité [Picardi et al. (2004)]. Ceci
nous permet de considérer séparément la rugosité et la constante diélectrique. Nous
utilisons alors le résultat de la simulation comme une référence de la réﬂectivité.
Le résultat de ce travail est donné dans la ﬁgure 5.9 sous forme d'une carte globale
de la réﬂectivité simulée de la surface martienne.
6Attention la carte de TEC est décalée de 180° en longitude par rapport à celle de réﬂectivité, ceci
pour mieux faire apparaître les structures de l'ionosphère
5.5. ETUDE GLOBALE 119
150° E
150° E
120° E
120° E
90° E
90° E
60° E
60° E
30° E
30° E
0°
0°
30° W
30° W
60° W
60° W
90° W
90° W
120° W
120° W
150° W
150° W
60° N 60° N
30° N 30° N
0° 0°
30° S 30° S
60° S 60° S
Fig. 5.8  Cette carte en projection cylindrique présente la dispersion relative des
mesures de réﬂectivité MARSIS.
On remarque sur la carte stéréographique polaire nord (ﬁgure 5.9) que la région
des dunes dans Olympia Planitia présente une réﬂectivité assez forte par rapport à
la réalité. Ceci est un bon exemple des limitations de la simulation. En eﬀet, la taille
des facettes de MARSIS est d'environ 460 m (résolution des cartes MOLA), ce qui ne
permet pas de résoudre les structures plus petites (voir ﬁgure 5.7). Il manque, pour le
moment, dans cette simulation la prise en compte des eﬀets de la rugosité à plus basse
échelle.
Ces cartes sont utilisées par la suite pour normaliser les sondages de MARSIS.
5.5 Etude globale
Nous cherchons à obtenir des cartes reﬂétant les caractéristiques diélectriques (per-
mitivité) des matériaux composant la surface. Pour cela, il faut s'aﬀranchir des eﬀets
du relief (pente, rugosité) et il faut calibrer les réﬂectivités. Nous décrivons dans ce
paragraphe la méthode pour séparer les eﬀets du relief et ceux de la permitivité des
matériaux, puis, comme les données ne sont pas calibrées de manière absolue, nous
montrons comment nous calibrons la réﬂectivité de la surface par rapport à une sur-
face de référence.
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Fig. 5.9  Ces cartes ont été produites à partir des radargrammes simulés. La carte (a)
est en projection cylindrique et les cartes (b) et (c) sont respectivement en projection
stéréographique polaire sud et nord. Le rouge correspond à une forte réﬂectivité et le
bleu à une faible réﬂectivité.
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La compréhension des phénomènes d'interaction entre les ondes radar et les diﬀé-
rents matériaux géologiques composant le sous-sol est indispensable pour comprendre
la réﬂectivité de la surface martienne. Les eﬀets pouvant jouer un rôle sur la réﬂectivité
de la surface sont les suivants :
 Le relief ou les pentes du terrain (donc un eﬀet sur l'angle d'incidence de l'onde
radar)
 la rugosité de la surface : celle-ci est toujours déﬁnie par rapport à une échelle
de référence qui est la longueur d'onde incidente. Habituellement, la rugosité est
déﬁnie selon le critère de Rayleigh : une surface est lisse si l'écart-type σr des
altitudes de la surface est tel que σr ≤ λ/8 cos θ
 Les constantes diélectriques des matériaux de la surface et du sous-sol.
Dans notre cas, la simulation (voir 5.4.3) nous donne une très bonne idée des eﬀets
du relief et permet ainsi de les compenser. La rugosité pour MARSIS (10-100 m) est,
pour le moment, diﬃcile à évaluer, mais mises à part quelques régions particulières la
surface est assez lisse à cette échelle pour supposer cet eﬀet peu important [Nouvel
(2002)].
Après avoir construit des cartes simulées (voir ﬁgure 5.9), il est possible d'utiliser
celles-ci pour normaliser les cartes  brutes  de réﬂectivité (voir ﬁgure 5.5). En faisant
cette normalisation, nous supposons que les eﬀets sur la réﬂectivité de la constante
diélectrique (du type de sol) et ceux du relief sont séparés, c'est-à-dire que la réﬂectivité
R peut s'écrire sous la forme :
R = F (ε)G(relief) (5.5)
On obtient ﬁnalement un résultat qui se rapproche de la fonction F (ε) en divisant
R par G. Le résultat de cette normalisation est reproduite dans la ﬁgure 5.10.
Comme on ne posséde pas de calibration absolue de la réﬂectivité, nous permettant
de remonter aux constantes diélectriques, il est nécessaire de trouver une région de
référence. On trouve, au sud, une région (80-85°S ;180°W) très plate. Cette région nous
sert de référence pour calibrer les mesures de réﬂectivité. En eﬀet, à cet endroit, les
eﬀets de la rugosité sont faibles et on connaît la composition du sol : de la glace d'eau
quasiment pure recouverte par quelques centimètres de poussière [Plaut et al. (2007)].
Nous considérons donc que dans cette région la constante diélectrique est ε = 3, 15
(voir tableau 5.1 ; Grima et al. (2008)) et nous calibrons le reste des mesures à partir
de cette région.
L'analyse de ces cartes fait apparaître clairement diﬀérentes régions de Mars iden-
tiﬁables par leur réﬂectivité :
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Reectivity map in cylindrical projection (a)
South polar stereographic projection (b) North polar stereographic projection (c)
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Fig. 5.10  Ces cartes sont le résultat de la normalisation par la simulation. La carte (a)
est en projection cylindrique et les cartes (b) et (c) sont respectivement en projection
stéréographique polaire sud et nord. Le rouge correspond à une forte réﬂectivité et le
bleu à une faible réﬂectivité.
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 Premièrement les plaines de nord (Vastistas Borealis) semblent posséder une
réﬂectivité faible.
 A l'opposé, on trouve la région de Tharsis avec l'albédo radar le plus fort de
Mars. Une bande entre les latitudes 30°S et 50°S présente aussi un albédo assez
fort et de manière plus générale les terrains des hauts plateaux cratérisés ont une
réﬂectivité plus élevée que les autres régions. A l'intérieur de ces terrains cratérisés
de forte réﬂectivité, c'est la région Arabia Terra qui présente la réﬂectivité la plus
basse.
 Nous observons une dépendance latitudinale de la réﬂectivité qui serait plus faible
vers les hautes latitudes.
 Il semblerait que les régions proches d'Elysium Planitia ou de Medusa Fossae
Formation aient une réﬂectivité faible. Cette zone s'étend le long de la limite
entre les plaines du nord et les hauts plateaux du sud.
 On retrouve près du pôle nord, dans la région dunaire d'Olympia Planitia, une
réﬂectivité très faible. Comme nous l'avons expliqué précédemment, il est forte-
ment probable que cette très faible réﬂectivité soit liée au relief particulier de cet
endroit. Ceci montre, encore une fois, les limitations de la simulation qui ne peut
pas prendre en compte les structures à petite échelle. On constate d'ailleurs le
même phénomène pour l'auréole autour d'Olympus Mons.
 Enﬁn, la région autour de 180° de longitude présente une structure rappelant
celle du champ magnétique (voir ﬁgure 5.11). Nous avons montré que le champ
magnétique structure l'ionosphère martienne de telle sorte que certaines régions
très localisées présentent une quantité d'électrons signiﬁcativement plus impor-
tante. Comme le montre la ﬁgure 5.11, cette soudaine augmentation du TEC
s'accompagne d'une diminution de la réﬂectivité. Il est probablement que, lors
du passage de MARSIS au dessus de ces singularités, le déphasage ionosphérique
a changé rapidement. Les pulses sommés à bord de la sonde ne présentant pas
tous le même déphasage, la sommation n'est plus cohérente et donc le signal est
 perdu . De plus, il est possible que la correction de l'absorption ionosphérique
ne soit pas eﬃcace à ces endroits particuliers.
5.5.1 Variation de la réﬂectivité à grande échelle
Pour mieux décrire les variations à grande échelle de la réﬂectivité, nous avons
ajusté les données de la ﬁgure 5.10 avec des harmoniques sphériques. Nous utilisons
des harmoniques de degré 6 qui correspondent à des variations sur des échelles d'environ
3000 km. Cet ajustement revient à minimiser l'équation :
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Fig. 5.11  A gauche, extrait de la carte de dispersion de la réﬂectivité (ﬁgure 5.8)
de la surface martienne dans la région où le champ magnétique est le plus actif. A
droite, la carte du gradient du contenu nocturne en électrons (voir ﬁgure 3.19). On voit
que les endroits où l'on trouve des pics électroniques, le signal est plus dispersé et les
réﬂectivités sont plus faibles (voir ﬁgure 5.10)
ε2 =
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[aml cos(mϕ) + b
m
l sin(mϕ)]P
m
l (cos θ)
)2
(5.6)
où d(θ, ϕ) est la carte de réﬂectivité de la surface martienne (ﬁgure 5.9), l et m
sont respectivement le degré et l'ordre des harmoniques, Pml sont les polynômes de
Legendre, θ est la longitude et ϕ la colatitude.
Avant d'ajuster les réﬂectivités, les régions pour lesquelles l'eﬀet de la rugosité est
mal compensé (Olympia Planitia, l'auréole d'Olympus Mons) ont été retirées. De même,
nous avons supprimé toutes les régions dont la dispersion des mesures était supérieure
à 20% (voir ﬁgure 5.8). Nous enlevons ainsi les endroits où les valeurs de TEC sont
importantes (voir ﬁgure 5.8) et où nous avons constaté que les valeurs de réﬂectivité ne
reﬂétaient pas la réalité. L'ajustement avec les harmoniques sphériques sur les mesures
restantes donne les cartes de réﬂectivité de la ﬁgure 5.12.
Ces cartes montrent que les régions polaires présentent une réﬂectivité relativement
faible comparée au reste de la planète. La réﬂectivité semble diminuer lentement pour
atteindre un minimum de réﬂexion au niveau des calottes polaires. Au nord, cette
décroissance commence à des latitudes plus faibles (50°N) qu'au sud (60°S). En eﬀet, au
nord, toute la région de Vastitas Borealis (les plaines du nord) présente une réﬂectivité
assez faible.
Cette décroissance de la réﬂectivité pourrait s'expliquer par la présence d'un per-
gélisol de plus en plus proche de la surface à mesure qu'on se rapproche du pôle. Cette
observation va dans le même sens que la représentation schématique (ﬁgure 5.13) de la
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Fig. 5.12  Résultat de l'ajustement des mesures de la réﬂectivité par des harmo-
niques à l'ordre 6. De haut en bas, nous avons représenté ces résultats en projection
stéréographique polaire nord et sud, puis en projection cylindrique.
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Fig. 5.13  Représentation schématique de la distribution du pergélisol dans le sous-
sol de Mars tirée de Squyres et al. (1992). Cttee représentation a été déduite des
caractéristiques de la surface. La glace dans les régions équatoriales aurait été retirée
peu à peu par sublimation ou diﬀusion.
distribution de la glace dans le sous-sol martien déduit à partir observations géologiques
de Squyres et al. (1992).
Nous avons constaté que la réﬂectivité de la calotte nord et celle des plaines qui
l'entourent sont assez similaires. Bien qu'on admette que la réﬂectivité au pôle cor-
respond à celle de la glace d'eau, on ne peut exclure que celle des plaines du nord
soit due à la présence d'un matériau poreux comme des sédiments ou de la poussière
qui donnerait alors une réﬂectivité similaire à la glace d'eau. On notera aussi que le
nombre de mesure dans cette région est assez faible et qu'il serait nécessaire d'étudier
de nouvelles orbites pour conﬁrmer ces observations.
Nous observons aussi que certaines régions équatoriales présentent une réﬂectivité
assez faible. Ces régions se trouvent vers Medusae Fossae, le sud d'Arabia Terra, ainsi
qu'une bande qui s'étend entre ces deux régions, à la limite entre plaines et plateaux
cratérisés, au sud d'Elysium Planitia (110°E-180°).
Les régions présentant une réﬂectivité très importante sont le dôme de Tharsis et
plus particulièrement toute la région au sud de Valles Marineris, cette forte réﬂectivité
s'étend ensuite le long des latitudes 30°-50° dans les deux hémisphères.
5.5.2 Discussion
Les observations décrites précédemment semblent correspondre à celles faites par le
spectromètre neutron et gamma (GRS) à bord de Mars Odyssey (voir ﬁgure 5.14). Cet
instrument a étudié la distribution de l'hydrogène dans le premier mètre de la surface
[Boynton et al. (2002); Feldman et al. (2002)]. Il a observé deux types de réservoirs
d'hydrogène à la surface martienne. :
 Le premier très important se trouve aux hautes latitudes (>50°) autour des pôles.
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Fig. 5.14  Quantité d'eau équivalente aux abondances d'hydrogène avec le relief om-
bragé dérivé de la topographie MOLA. Les masses d'eau en pourcent ont été déter-
minées à partir du comptage des neutrons épithermaux en utilisant le spectromètre
neutron à bord de Mars Odyssey entre Février 2002 et Avril 2003. Crédits : Los Ala-
mos National Laboratory, Feldman et al. (2004).
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En convertissant ces mesures de quantité d'hydrogène en quantité équivalente
d'eau, on obtient un sol avec plus 50% d'eau en masse dans ces régions polaires
[Feldman et al. (2002); Boynton et al. (2002); Mitrofanov et al. (2002); Tokar
et al. (2002); Prettyman et al. (2004)]. Cette observation va tout à fait dans le
sens de celles de MARSIS et corrobore clairement l'idée d'un pergélisol à haute
latitude comme prédit par Fanale et al. (1986); Farmer et Doms (1979); Mellon
et Jakosky (1993). Le fait que MARSIS observe des structures similaires à GRS,
montre que les dépôts de glace aux pôles s'étendent plus profondément que les 1
ou 2 mètres sondés avec les données  neutrons . On remarque tout de même
que l'extension autour de la calotte nord du réservoir d'hydrogène et l'extension
de la zone avec une faible réﬂectivité de MARSIS ne sont pas similaires. Pour
MARSIS, cette région semble suivre les contours des plaines du nord (Vastitas
Borealis). On remarque aussi que les réﬂectivités au nord et au sud avec MARSIS
ne se ressemblent pas. Il est probable, qu'en plus de l'eﬀet latitudinal de dimi-
nution de la réﬂectivité, Vastistas Borealis soit une unité géologique particulière
où la réﬂectivité est plus faible à cause d'une structure diﬀérente du sol (glace,
matériaux peu denses,  réﬂectivité multi-couches ).
 Le second réservoir vu par GRS couvre une vaste région à des latitudes équa-
toriales. Ces réservoirs équatoriaux d'hydrogène correspondent à des quantités
d'eau autour de 10% en masse qui pourraient être liées à la présence de miné-
raux hydratés [Feldman et al. (2002, 2004b,c); Basilevsky et al. (2003)]. La ﬁgure
5.14 montre deux réservoirs séparés proches d'Arabia Terra et Medusae Fossae,
connectés par une extension longitudinale (riche en hydrogène) qui suit une alti-
tude constante [Feldman et al. (2004)]. Ces réservoirs semblent correspondre aux
régions équatoriales où MARSIS observe une réﬂectivité assez faible. Cependant,
les résultats MARSIS semblent plus diﬃcilement accordables avec la présence de
minéraux hydratés. En eﬀet, l'hydratation aurait plutôt tendance à augmenter la
constante diélectrique des matériaux et donc la réﬂectivité.
Pour mieux comprendre ces réﬂectivités faibles à des latitudes équatoriales, nous nous
sommes concentrés sur l'étude de la région allant en longitude de 150°E à 140°W et en
latitude 10°S à 40°N (ﬁgure 5.16a). Les principales structures avec une faible réﬂectivité
qui apparaissent, sont :
 L'auréole d'Olympus Mons, mais nous avons établi que sa faible réﬂectivité était
liée une rugosité importante. Par conséquent, cette région ne peut pas être à
l'origine de la faible réﬂectivité équoriale observée sur les harmoniques sphériques
car elle a été exclue de l'ajustement.
 Une bande proche de la latitude 0°. Cette bande de faible albédo se distingue
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Fig. 5.15  Crédits : Fig. 1 dans Watters et al. (2007). Carte topographique de la région
de Medusa Fossae dans Elysium et Amazonis Planitiae le long de la dichotomie entre
nord et sud. La position des orbites MARSIS 2896, 4011, 3868, 3824, 4117 et 3996 est
indiquée par des lignes noires par dessus la carte MOLA.
nettement des terrains plus au nord et semble correspondre parfaitement aux
structures de Medusae Fossae.
D'autres structures avec des fortes réﬂectivités sont bien visibles. Toute la partie au-
dessus de l'équateur, à l'exception de l'auréole d'Olympus Mons, présente une réﬂecti-
vité importante, en particulier, la région à l'ouest d'Elysium Mons.
Medusa Fossae Nous avons remarqué que les régions avec un faible albédo corres-
pondaient aux endroits où MARSIS et SHARAD observent un écho de sous-sol (voir
ﬁgure 5.17) [Watters et al. (2007); Carter et al. (2008)]. Ces échos plats et continus se
prolongent sur plusieurs centaines de kilomètres sous ces formations. Un exemple est
donné dans la ﬁgure 5.16a.
Watters et al. (2007) montrent à partir de ces radargrammes que la constante
diélectrique de ces formations doit être 2,9±0.4 avec des pertes faibles (∼ 0, 0048 ±
0, 0024 dB/m à 4 MHz). Watters et al. (2007) observent ainsi que l'épaissuer maximal de
ces formations est 2,5 km (en supposant que ε = 2, 9) et concluent qu'elles sont formées
soit par un matériau de faible densité, soit par un matériau riche en glace d'eau. Cette
conclusion ne permet pas vraiment de trancher sur les origines proposées pour Medusa
Fossae comme des écoulements pyroclastiques [Hynek et al. (2003); Muhleman et al.
(1991)], des dépôts éoliens [Tanaka (2000)] ou des restes des dépôts stratiﬁés de glace
d'eau [Head et Kreslavsky (2004); Schultz et Lutz (1988)].
A partir de nos observations et de celles de Watters et al. (2007), nous avons carto-
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Fig. 5.16  En haut, nous présentons une carte (a) de la réﬂectivité de la surface
martienne vue par MARSIS dans les régions de Medusa Fossae, Amazonis Planitia et
Elysium Planitia. Au milieu, on trouve une carte schématique (b) montrant les unités
sélectionnées pour les mesures de réﬂectivité. Sur cette carte, l'unité rose correspond
aux endroits où Watters et al. (2007) ont observé une interface en sous-sol. L'unité
en vert correspond à des coulées de lave où nous avons observé une interface proche
de la surface (traits oranges, orbites : 3824, 3846, 3857, 3868, 3890). Ces coulées sont
nettement visibles sur la carte de rugosité tirée de Kreslavsky et Head (2000) avec leur
couleur quasiment noir.
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graphié ces formations (régions en rose sur la ﬁgure 5.16b). La réﬂectivité moyenne dans
cette sélection correspond à une constante diélectrique de 2.4±0.5. Cette constante di-
électrique est plus faible que celle trouvée par Watters et al. (2007). Les estimations
faites par Watters et al. (2007) équivalaient à une mesure moyenne sur toute l'épaisseur
de ces formations, alors que les mesures de réﬂectivité correspondent aux constantes
diélectriques des matériaux composants les premières dizaines de mètres de la surface.
Il est donc possible que la porosité du matériau qui compose ces structures soit plus
importante près de la surface provoquant une baisse de la constante diélectrique. On ne
peut exclure aussi que la rugosité, à l'échelle de quelques mètres ou quelques dizaines
de mètres associée avec une constante diélectrique assez faible, soit à l'origine de cette
réﬂectivité plus faible.
Sur la carte de rugosité de Kreslavsky et Head (2000) (Fig. 5.16c), il apparaît que
les régions identiﬁées ici présentent parfois une couleur bleuté signiﬁant une rugosité
à petite échelle. Carter et al. (2008) constatent que l'écho de surface disparaît sur les
radargrammes de SHARAD et associent cette disparation à une rugosité à l'échelle de
quelques mètres, cependant MARSIS est moins sensible à ce type de rugosité.
Watters et al. (2007) concluent que ces formations, possédant une constante diélec-
trique assez faible, peuvent être des dépots composés de matériaux de faible densité
ou encore riches en glace d'eau (voir tableau 5.1). On pourra tout de même noter que
le fait que GRS observe que cette région est enrichie en hydrogène, fait penser que ces
dépôts contiennent de l'eau [Feldman et al. (2004b)] et qu'il est diﬃcile d'envisager des
matériaux poreux sur plusieurs kilomètres d'épaisseur.
Amazonis Planitia Une autre région a aussi retenu notre attention : nous avons ob-
servé avec MARSIS une interface sous Amazonis Planitia. Nous indiquons sur la ﬁgure
5.16b l'étendue de cette interface par des traits oranges qui correspondent parfaitement
aux limites de la région sombre sur la carte de rugosité.
Kreslavsky et Head (2000) décrivent cette zone comme extrêmement plate à toutes
les échelles. Cette zone très lisse s'étend dans Elysium Planitia, Amazonis Planitia et
Marte Valles qui connectent Elysium et Amazonis ce qui suggère qu'elles ont la même
origine. En se basant sur ces caractéristiques, les observations de Mars Orbiter Camera
(MOC) [McEwen et al. (1999)] et les diﬀérences par rapport aux autres unités, ces
régions sont interprétées comme de coulées de lave récentes [Hartmann et al. (1999);
McEwen et al. (1999); Keszthelyi et al. (2000)].
En prenant en compte ces observations, nous avons déﬁni un masque correspondant
à cette unité (représenté avec la couleur verte sur la ﬁgure 5.16b). Avec ce masque et
à partir de la carte réﬂectivité, nous trouvons que la constante diélectrique de cette
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Fig. 5.17  En haut, nous avons reproduit une partie de l'orbite 4011 où Watters et al.
(2007) ont observé une interface sous Medusa Fossae (ici autour des pulses 200). En
bas une partie de l'orbite 3824 où l'on peut voir une interface juste sous la surface
entre les pulses 150 et 400. Cette orbite correspond à un des traits oranges de la ﬁgure
5.16b. Nous indiquons pour chacune de ces orbites la topographie MOLA des régions
sondées.
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unité est égale à 7±1. Cette valeur est tout à fait caractéristique de roches ignées
(voir tableau 5.1) et exclut complètement la présence de glace. Avec cette constante
diélectrique (7±1), nous pouvons donc estimer que l'interface vue par MARSIS (ﬁgure
5.17) se trouve à environ 140±50 m de profondeur. Les diﬀérentes caractéristiques de
cette région vue par MARSIS conﬁrment que ces régions sont composées de coulées de
lave récentes.
5.6 Réﬂectivité de la calotte résiduelle sud de Mars
5.6.1 La calotte résiduelle sud de Mars
La calotte sud de Mars est partiellement recouverte d'une ﬁne couche de glace de
dioxyde de carbone (CO2), qui est facilement visible depuis la Terre grâce à son albédo
élevé comparé aux régions environnantes. Il a été montré que cette couche de CO2
recouvrait directement la glace d'eau qui compose l'immense partie de la calotte [Plaut
et al. (2007)] sous la forme de dépôts stratiﬁés (SPLD).
Ce sont les données thermiques de THEMIS qui révèlent la première fois que la glace
de CO2 superpose celle d'eau. Cette distinction a pu être faite car la glace carbonique
est bien plus froide que celle de H2O [Titus et al. (2003)]. Le spectro-imageur OMEGA
a ensuite identiﬁé les signatures spectrales de ces deux glaces et a permis la première
identiﬁcation directe de ces matériaux à ces hautes latitudes [Bibring et al. (2004);
Douté et al. (2007)]. OMEGA conﬁrme aussi cette structure avec une ﬁne couche de
CO2 au-dessus de la glace d'eau.
Plusieurs couches composent ce dépôt permanent de CO2 d'après les images de
MOC. Thomas et al. (2005) ont montré que la calotte résiduelle est composée de deux
unités géologiques majeures : une unité ancienne ayant jusqu'à six couches, d'approxi-
mativement 2 m d'épaisseur, et une unité plus jeune qui peut posséder jusqu'à 3 couches
(1-2 m d'épaisseur). Même si Thomas et al. (2005) ont pu constater l'épaisseur d'une
dizaine de mètres de cette couche, il n'a pas été possible de construire ﬁnement une
carte globale de l'épaisseur de CO2 qui permettrait de connaître exactement le volume
de CO2 contenu dans cette unité.
A partir de ces connaissances une estimation de la quantité de CO2 a été faite
dans l'optique de la comparer au contenu total de l'atmosphère martienne. Byrne et
Ingersoll (2003) montrent qu'une calotte résiduelle de CO2 de 10 m d'épaisseur sur une
surface de 87,000 km2, avec une densité de 1.6 g.cm−3, contribuerait à seulement 5%
de la masse globale de l'atmosphère. Cette quantité est donc insuﬃsante pour avoir un
rôle important dans les modèles climatiques.
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Fig. 5.18  (a) Carte de réﬂectivité à 4 MHz. (b) Mosaïque d'images de la Mars Orbiter
Camera (MOC) dans la régio polaire sud de Mars. La résolution de la carte est environ
14.7 km par pixel. La zone d'étude est indiquée par la boîte noire.
La carte de réﬂectivité de la région polaire sud a été reproduite dans la ﬁgure 5.18.
On y a ajouté les limites des diﬀérentes unités géologiques déﬁnies par Skinner et al.
(2006). Avec cette carte, nous avons ajouté une carte réalisée par la caméra MOC sur
laquelle on distingue clairement les limites de la calotte résiduelle par son fort albédo.
La carte de réﬂectivité radar révèle, elle aussi, une réﬂectivité particulière dans cette
région de la calotte résiduelle. Nous allons essayer ici de comprendre comment cette
pellicule de CO2 de la calotte résiduelle peut, à ce point, diminuer la réﬂectivité de cette
région. Pour décrire celle-ci, nous déﬁnissons un modèle de réﬂectivité multi-couches
qui nous permet de calculer l'impact de la couche de CO2 sur l'amplitude de l'écho de
surface. Nous utilisons ce modèle pour reproduire les mesures observées, ce qui nous
permet d'aboutir à une mesure globale de l'épaisseur de CO2.
5.6.2 Modèle de réﬂectivité multi-couches
Nous avons construit un modèle très simple pour essayer de décrire la réﬂectivité
particulière dans cette région. Ce modèle nous permet de calculer la propagation des
ondes radar dans un milieu stratiﬁé et obtenir ainsi une réﬂectivité correspondante aux
caractéristiques de ce milieu.
Comme décrit dans le paragraphe précédent, il a été mis en évidence qu'une couche
de glace de CO2 recouvrait la glace d'eau qui compose la calotte sud. C'est pourquoi
nous avons choisi de décrire notre modèle avec trois couches superposées qui sont de
haut en bas : l'atmosphère, le glace de CO2 et la glace d'eau (voir ﬁgure 5.19).
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Figure 2 - Mouginot (2008)
Fig. 5.19  Vue schématique d'une coupe dans la calotte résiduelle sud, comme décrit
dans notre modèle.
Lorsque l'on considère uniquement deux couches i et j avec des indices de réfraction
respectifs ni et nj, le coeﬃcient de réﬂexion rij en incidence normal est classiquement
donné par l'équation :
rij =
nj − ni
nj + ni
(5.7)
Comme MARSIS travaille toujours dans la direction du nadir, la géométrie de la
réﬂexion est toujours normale à la surface. C'est pourquoi nous ne considèrons que
ce cas. De plus, même si la surface est légèrement pentue, la normalisation par la
simulation permet de corriger les pertes.
Dans un milieu stratiﬁé comme celui que nous avons décrit, le coeﬃcient de ré-
ﬂexion total s'exprime en fonction des coeﬃcients r12 et r23 qui sont respectivement les
coeﬃcients de réﬂexion sur la première et la deuxième interface (ces coeﬃcients sont
calculés à partir de l'équation 5.7) [Born et Wolf (1979)] :
r(f) =
r12 + r23e
2iβ
1 + r12r23e2iβ
(5.8)
où β = 2pi
λ
, h est l'épaisseur de la couche intermédiaire et λ est la longueur d'onde
de l'onde incidente.
Cette notation implique que les termes n1, n2 et n3 sont respectivement les indices
de réfraction des couches supérieure (atmosphère), intermédiaire (CO2) et inférieure
(H2O) (voir ﬁgure 5.19). L'indice de réfraction correspond à la racine carrée de la partie
réelle de la constante diélectrique : ni =
√
εi.
136 CHAPITRE 5. RÉFLECTIVITÉ DE LA SURFACE PAR MARSIS
Ce modèle n'inclut pas les pertes dans les diﬀérents milieux. Nous pensons que c'est
une bonne approximation car il est connu que les pertes dans la glace sont très faibles
comme cela a d'ailleurs été observé par MARSIS dans les SPLD [Plaut et al. (2007)].
L'équation 5.8 montre clairement que la réﬂectivité du modèle dépend de la fré-
quence et comme MARSIS émet sur une bande large de 1 MHz, nous ne pouvons donc
pas limiter le calcul de la réﬂectivité de l'équation 5.8 à une fréquence. Il n'est pas
possible, non plus, d'étudier directement l'eﬀet de r(f) sur le signal en fréquence de
MARSIS car, d'une part, toutes les composantes du signal se mélangent alors (cohé-
rent, incohérent, sous-sol) et, d'autre part, car la bande n'est pas assez large pour que
les diﬀérences de réﬂection de r(f) soient réellement sensibles.
Il est donc nécessaire d'appliquer ce coeﬃcient de réﬂexion sur la bande de MARSIS,
puis de regarder quelle est l'amplitude de l'écho de surface réﬂéchi7. Finalement, le
calcul de la réﬂectivité prend la forme suivante :
R = max (‖IFFT(S(f)r(f)S∗(f)) ‖) (5.9)
où f est la fréquence, r est le coeﬃcient de réﬂexion déﬁni dans l'équation 5.8 et S
est le  chirp  modulé linéairement en fréquence de MARSIS. La transformée inversée
de Fourier (IFFT8) permet d'obtenir le signal dans le domaine temporel.
Dans ce modèle, nous considèrons que la glace d'eau est compacte ce qui correspond
à une constante diélectrique de 3.15. La constante diélectrique de l'atmosphère est ﬁxée
à 1.
Le choix de cette valeur pour la glace d'eau est une bonne hypothèse car plusieurs
travaux montrent que les dépôts qui constituent la calotte polaire sont de la glace assez
pure [Plaut et al. (2007); Zuber et al. (2007)].
Il est possible que la glace soit poreuse, ce qui entrainerait une diminution de la
constante diélectrique. Par exemple, lorsque la porosité de la glace est de 10%, en
utilisant les formules de mélange de Maxwell Garnett [Sihvola (1999)], la constante
diélectrique serait alors 2,87.
La ﬁgure 5.20 montre la réﬂectivité R en fonction de l'épaisseur de CO2, pour
diﬀérentes constantes diélectriques du CO2 (couleurs arc-en-ciel). Les deux paramètres
libres de ce modèle sont l'épaisseur et la constante diélectrique de la glace de la couche
intermédiaire (CO2). Ces deux paramètres ont un impact sur la réﬂectivité étudiée.
Cette ﬁgure 5.20 nous montre que la réﬂectivité est minimale, lorsque la couche
intermédiaire a une épaisseur optique n2h proche de λ0/4 (où λ0 est la fréquence centrale
7C'est-à-dire la valeur intégré sur la bande.
8Inverse Fast Fourier Transform
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Figure 3 - Mouginot (2008)Fig. 5.20  Réﬂectivité R de la surface stratiﬁée (voir ﬁgure 5.19) en fonction de
l'épaisseur h de la couche intermédiaire et pour diﬀérentes valeurs de la constante
diélectrique. Les constantes diélectriques de la couche supérieure et inférieure sont
respectivement 1 et 3.15.
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Figure 4 - Mouginot (2008)
Fig. 5.21  Ce graphique présente la distribution de la réﬂectivité dans la région de
référence (noir) et dans la calotte résiduelle sud (gris clair). Les lignes noires en pointillés
correspondent aux ajustements gaussiens réalisés sur les distributions. Les résultats de
ces ajustements sont récapitulés dans le tableau 5.4
de la bande MARSIS) et qu'elle est maximale lorsque l'épaisseur optique est proche de
λ0/2 [Born et Wolf (1979)]. Cette constatation signiﬁe que les paramètres n et h ont
un impact très similaire sur la réﬂectivité de ce milieu.
Le contraste entre les diﬀérentes constantes diélectriques jouent aussi un rôle. La
réﬂectivité est minimale ou strictement égale à zéro quand la constante diélectrique
ε2 du milieu intermédiaire est égale à
√
n1n3. Dans ce modèle, ceci correspond à une
valeur où ε2 = 1.77.
5.6.3 Etude globale de la calotte résiduelle sud
Comme la réﬂectivité mesurée par MARSIS n'est pas calibrée de manière absolue,
il est nécessaire de comparer nos valeurs avec une zone de référence où l'on supposera
connaître les propriétés de réﬂectivité, c'est-à-dire la composition.
Nous avons choisi une région de référence de 2° par 2° dans les SPLD autour de la
position 82°S et 150°W. Cette région a été sélectionnée car elle est extrêmement plate
d'après les données MOLA. On peut donc s'attendre à ce que le seul paramètre jouant
un rôle sur la réﬂectivité soit la constante diélectrique.
Nous savons que les ondes radar sont réﬂéchies par de la glace d'eau pure [Plaut
et al. (2007)]. Dans ce cas, le coeﬃcient de réﬂexion, dans cette région, est rair/H2O =
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3 MHz 4 MHz 5 MHz
Calotte résiduelle sud -13,1 -14,1 -15,5
Surface de référence (glace d'eau) -7,5 -8,5 -8,3
Diﬀérence de réﬂectivité 5,6 5,5 7,2
Tab. 5.4  Ce tableau récapitule les résultats des ajustements gaussiens sur les distri-
butions (voir ﬁgure 5.21). Les deux premières lignes indiquent en décibel la position
centrale de la gaussienne (respectivement pour la calotte résiduelle et pour la surface
de référence). Ces positions nous donnent donc les réﬂectivités les plus probables pour
chacune de ces régions. La dernière ligne correspond à la diﬀérence de réﬂectivité entre
les deux régions (en dB).
0.279 avec εH20 = 3.15 (voir équation 5.7), ce qui correspond à une réﬂectivité R =
‖rair/H20‖2 = 0, 078.
Si cette région présente de la porosité, comme nous l'avons mentionné précédem-
ment, la constante diélectrique devrait diminuer et par conséquent la réﬂectivité de
même. Pour une porosité de 10%, εH20 serait 2.87 et la réﬂectivité correspondante se-
rait R = 0, 066. Nous considèrons les limites de la calotte résiduelle sud comme l'unité
déﬁnie par Skinner et al. (2006) dans les cartes géologiques de Mars. Les mesures
MARSIS couvrent environ 60% des 87,000 km2 de la calotte résiduelle9.
Nous sélectionnons ensuite toutes les mesures MARSIS qui se trouvent à l'intérieur
des limites de la calotte résiduelle et de la région de référence. Ces mesures nous per-
mettent de tracer les distributions de réﬂectivité de ces deux régions (voir ﬁgure 5.21)
et cela pour chaque bande de fréquence utilisée par MARSIS (2, 3, 4)10. Pour trouver
la valeur qui caractérise le mieux chaque région, nous avons ajusté les distributions par
des fonctions gaussiennes. Les meilleurs paramètres pour ces ajustements sont donnés
dans le tableau 5.4.
Ces résultats montrent que, pour toutes les fréquences, la réﬂectivité est plus faible
dans la calotte résiduelle que dans la région de référence. Dans le but de déﬁnir les
meilleurs paramètres (ε2, h) qui reproduisent cette diminution de la réﬂectivité, nous
utilisons le modèle multi-couches déﬁni précédemment. Nous ﬁxons une plage de va-
riation à chaque paramètre libre du modèle qui est de 0 à 20 m pour l'épaisseur h et
de 1 à 3,15 pour la constante diélectrique ε2.
Les limites pour ε2 sont bien évidemment les valeurs des constantes diélectriques
de la couche supérieure et inférieure.
9Les mesures MARSIS, à cause de l'orbitographie de Mars Express, ne dépassent jamais 87-88°S
ou 87-88°N
10La bande 1 n'est pas utilisée car elle est vraiment perturbée par l'ionosphère martienne
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En résumé, notre procédure consiste à rechercher les meilleurs paramètres du modèle
qui reproduisent simultanément la diminution de la réﬂectivité dans toutes les bandes
MARSIS. Cette minimisation donne systématiquement les valeurs 11 m pour l'épais-
seur de la couche intermédiaire et 2,25 pour la constante diélectrique. Cette constante
diélectrique est proche de la valeur expérimentale mesurée par Pettinelli et al. (2003).
Ceci conﬁrme le fait que cette ﬁne couche brillante qui couvre la région de la calotte
résiduelle martienne est composée de glace de CO2.
Les erreurs à un sigma sur chaque paramètre calculé à partir le matrice de cova-
riance, sont 1 m pour l'épaisseur et 0.2 pour la constante diélectrique.
Les valeurs données précédemment supposent qu'il n'y a pas de porosité pour la
glace d'eau, c'est-à-dire εH20 = 3, 15. Si on considère le cas où la glace d'eau a une
porosité de 10%, alors la réﬂectivité diminuera de moins de 1 dB. En conséquence, 1
dB est la limite de la sensibilité de MARSIS car beaucoup de paramètres entrent en jeu
dans cette mesure (correction de la distorsion ionosphérique, correction de l'absorption
ionosphérique, localisation de l'écho de surface, normalisation par la simulation)11.
Les valeurs dans le cas avec 10% de porosité, h et ε2 deviennent 11,3 m et 2,18. En
conclusion, ces variations ne sont pas signiﬁcatives.
5.6.4 Etude locale de la calotte résiduelle sud
Dans cette partie, nous ne considèrons plus la calotte résiduelle comme une unité
unique et homogène, mais nous essayons d'évaluer, localement, les propriétés de la glace
de CO2 car, comme le montre la ﬁgure 5.18, cette région présente une large variabilité
de réﬂectivité.
Dans notre modèle, ces variations peuvent s'expliquer comme des variations de
l'épaisseur de la couche de CO2 ou bien comme des variations de la constante diélec-
trique (ou encore les deux simultanément). Dans l'étude globale décrite précédemment,
la statistique est importante et permet de faire ressortir les valeurs les plus probables,
alors que dans l'étude locale, pour chaque pixel, il y a moins de mesures MARSIS per-
mettant de faire ressortir les valeurs les plus probables. De plus, les deux paramètres
de notre modèle jouent un rôle extrêmement similaire en réduisant quasiment de  la
même manière  la réﬂectivité. C'est pourquoi nous avons pensé qu'il était plus intéres-
sant de regarder alternativement les variations d'un paramètre en ﬁxant l'autre. Ainsi
pour chaque pixel, nous essayons d'abord d'inverser les mesures en terme de variation
de la constante diélectrique, puis en terme d'épaisseur de la couche de CO2.
11Cependant le fait de travailler sur des distributions (voir ﬁgure 5.21) permet de faire ressortir la
valeur la plus probable.
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Fig. 5.22  Cartes de la région de la calotte résiduelle. (a) Carte des constantes diélec-
triques trouvées par notre modèle de réﬂectivité lorsque l'épaisseur est ﬁxée à 10 m. En
utilisant la formule de mélange de Maxwell Garnett [Sihvola (1999)] et en supposant un
mélange entre la glace de CO2 et de H2O, nous donnons le pourcentage de CO2 dans la
glace. (b) Carte de l'épaisseur de la calotte résiduelle lorsque la constante diélectrique
est ﬁxée à 2.12.
5.6.4.1 Variabilité spatiale de la constante diélectrique ?
Dans un premier temps, l'épaisseur est ﬁxée à 10 m et la constante diélectrique
est laissée libre. La valeur de 10 m correspond à la valeur trouvée précédemment dans
l'étude globale.
Dans ce cas, la carte de constante diélectrique résultante est donnée par la ﬁgure
5.22. Les régions de faible réﬂectivité (voir ﬁgure 5.18) correspondent aux régions où
la constante diélectrique est proche de celle de la glace carbonique pure (εCO2=2,12).
Par contre dans la partie centrale de la calotte résiduelle, les valeurs de epsilon sont
plus élevées, entre les valeurs de la glace de CO2 (2,12) et de la glace d'eau (3,15) ce
qui signiﬁerait un mélange entre les deux glaces. Ce mélange peut aussi être intime (à
la dimension du grain) ou spatial car la dimension du pixel est grande (environ 10 km)
et des aeurements d'eau se mélangeraient avec la calotte résiduelle.
En utilisant la formule de mélange de Maxwell Garnett [Sihvola (1999)] et en sup-
posant que la constante diélectrique mesurée est seulement due au mélange de glaces
de CO2 et H2O, nous calculons le pourcentage de glace de CO2 dans le mélange total
glace d'eau plus glace de CO2. Nous indiquons donc dans la légende de la ﬁgure 5.22a
en plus de la constante diélectrique, le pourcentage de glace d'eau dans le mélange glace
d'eau plus glace carbonique. Nous montrons ainsi que la partie centrale de la calotte
résiduelle pourrait contenir jusqu'à 50% d'eau, alors que les terrains environnants en
contiendraient moins de 20%.
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5.6.4.2 Variabilité spatiale de l'épaisseur ?
Dans un second temps, nous estimons avec notre modèle de réﬂectivité multi-
couches l'épaisseur de la calotte résiduelle en ﬁxant la constante diélectrique de la
couche intermédiaire à 2.12. Cette valeur est proche de celle trouvée précédemment
(voir 5.6.3) et correspond à la mesure expérimentale faite par Pettinelli et al. (2003).
La ﬁgure 5.22b correspond à la carte d'épaisseur de CO2 calculée avec notre modèle.
Dans ce cas où l'on ﬁxe la constante diélectrique, nous observons deux types de terrain :
ceux avec une faible épaisseur dans la partie centrale (plus ﬁne que 6-7 m) et ceux
avec épaisseur d'environ 12 m dans les parties environnantes. Comme il est diﬃcile de
mesurer une diminution de la réﬂectivité en dessous de 1 dB, il n'est donc pas possible
de mesurer des épaisseurs en dessous de 4 m.
5.6.5 Discussion
Le modèle de réﬂexion multi-couches proposé ici nous permet d'estimer l'épaisseur
de glace de CO2 dans une portion de la calotte résiduelle sud de Mars. Ainsi, l'épaisseur
moyenne de CO2 mesurée avec MARSIS est en accord avec l'épaisseur estimée par
Thomas et al. (2005).
Il est intéressant de noter que la réﬂectivité vue par MARSIS n'est pas homogène
dans la calotte résiduelle. En eﬀet, nous observons que la partie centrale de la calotte
correspond à une haute réﬂectivité comparée aux terrains environnants.
Nous avons proposé une interprétation de cette hétérogénéité, grâce à un modèle
de réﬂectivité multi-couches, en terme de variations de la constante diélectrique ou de
l'épaisseur de la couche de CO2.
Dans un premier temps, l'épaisseur de la couche de CO2 est ﬁxée pour toute la
calotte et nous regardons les changements de la constante diélectrique. Dans ce cas, il
semblerait que la partie centrale soit un mélange entre de la glace d'eau et de la glace
de CO2, alors que les terrains environnants sont composés principalement de CO2 pure.
Dans un second temps, la composition de la calotte est supposée être homogène,
composée de glace de CO2 pure et nous étudions les variations de l'épaisseur de la
couche de CO2. Il apparaît alors que la partie centrale est plus ﬁne que les terrains
autour. En utilisant ce résultat, le volume de glace CO2 contenu dans la partie car-
tographiée de la calotte résiduelle est environ 4.1×1011 m3. Comme les mesures de
MARSIS couvrent environ 60% de la calotte, nous pouvons estimer que le volume total
est environ 6,85×1011 m3, ce qui correspond à peu près à 5% (0.27 mbar) de la pres-
sion atmosphérique à la surface (5.6 mbar) si nous supposons que la densité de la glace
carbonique est 1.6 g.cm−3. Cette estimation est en accord avec les travaux précédents
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qui évaluaient à peu près le même volume de CO2 : cette quantité de CO2 est donc
faible comparée à la masse de l'atmosphère [Prettyman et al. (2004); Byrne et Ingersoll
(2003)].
L'idée sous-jacente de ce calcul est de connaître l'importance de ce réservoir de CO2
pour en estimer l'impact sur le climat dans le cas où celui-ci se sublime. On voit très
bien ici ou dans les articles de Prettyman et al. (2004) et Byrne et Ingersoll (2003) que
la quantité de CO2 contenue dans la calotte résiduelle n'est pas suﬃsante pour avoir
un impact réel sur le climat.
Finalement, dans les deux cas (épaisseur ou constante diélectrique ﬁxée), notre
modèle montre que la partie centrale de la calotte résiduelle est moins riche en glace de
CO2 que les terrains qui l'environnent. Ainsi les réﬂectivités les plus faibles traduisent
des quantités plus importantes de CO2.
Un travail similaire pourrait être réalisé à partir des données du radar SHARAD,
qui opère autour de 20 MHz12. La résolution horizontale de SHARAD est 300 m, ce
qui permettrait de décrire les structures de la surface avec une meilleure résolution
[Seu et al. (2007)]. De plus, comme la longueur de SHARAD est plus courte que celle
de MARSIS, cet instrument serait sensible à des épaisseurs de CO2 plus ﬁnes et donc
probablement aux dépôts saisonniers de CO2 comme le décrient aussi Nunes et Phillips
(2006).
5.7 Synthèse
Nous décrivons dans ce chapitre toute notre procédure pour réussir à mesurer, à
partir des données MARSIS, les constantes diélectriques de la surface martienne. Cette
procédure comprend dans l'ordre : l'extraction des amplitudes des échos de surface
des données, la calibration relative des données (absorption ionosphérique, région de
référence, etc) et la compensation des eﬀets de rugosité sur la réﬂecticité correction.
Nous étudions ensuite les variations globales de la constante diélectrique en mon-
trant qu'il y a des similarités avec les données GRS, puis nous détaillons deux régions
prés de l'équateur : Medusae Fossae avec constante diélectrique de 2,4±0,5 caractéris-
tique d'un milieu riche en glace et/ou poreux et Amazonis Planitia avec une constante
diélectrique de 7±1 caractéristique de coulées de lave.
Enﬁn, nous étudions la calotte résidulle sud de Mars. Nous montrons que les ré-
ﬂectivités faibles observées dans cette région avec MARSIS sont compatibles avec une
couche d'environ 10 m de CO2.
12longueur d'onde de 15 m dans le vide
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Conclusion et Perspectives
Cette thèse a montré les capacités du radar MARSIS embarqué sur la sonde Mars
Express pour l'étude des surfaces planétaires. Nous avons présenté ici des outils eﬃ-
caces de traitement et de manipulation des données du radar. Après avoir été remaniés
par Cyril Grima, ces outils sont utilisés aussi pour la manipulation des données SHA-
RAD. Cette thèse a permis à la fois de mettre en place une chaine de traitement des
données radar, mais, également, d'apporter des résultats scientiﬁques importants pour
comprendre la planète Mars.
Dans une première partie, nous avons développé une technique eﬃcace de compen-
sation des eﬀets ionosphériques sur les ondes radar. Cette correction a fourni par ailleurs
une estimation systématiquement du contenu total en électrons dans l'ionosphère. Ces
mesures ont permis de mettre en évidence la forte corrélation entre le champ magné-
tique rémanent de Mars et la distribution des électrons dans l'ionosphère martienne.
A l'heure actuelle, Mars Express est toujours en activité et le traitement des futures
données permettra d'approfondir les travaux actuels sur l'étude de l'ionosphère. En
particulier, l'étude conjointe de plusieurs instruments permettra sûrement de mieux
comprendre les diﬀérents processus impliqués dans ces précipitations électroniques le
long des lignes du champ magnétique rémanent.
L'étude des calottes martiennes avec MARSIS a permis d'estimer ﬁnement leur
volume donnant ainsi une bonne idée des quantités d'eau renfermées dans ces réservoirs.
Nous avons pu conclure que le volume total des deux calottes était équivalent à une
couche d'eau d'environ 20 m répartie sur toute la surface du globe. Dans les années à
venir, il sera plus que nécessaire de coupler ces résultats avec ceux du radar SHARAD de
la sonde MRO. Par exemple, on peut facilement envisager de cartographier précisément
l'unité basale dans la région polaire à l'aide des jeux de données des deux radars
martiens. Un travail de fond est toujours nécessaire pour traiter les données MARSIS
qui arrivent encore actuellement et pour compléter de jour en jour les cartes actuelles
comme celle du socle de la calotte sud.
Dans une autre partie, nous décrivons notre procédure de calibration du signal de
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MARSIS, qui s'avère eﬃcace pour compenser l'absorption ionosphérique et les eﬀets
de diminution de la réﬂectivité induits par la rugosité de la surface. Nous arrivons
ﬁnalement à obtenir une réﬂectivité de la surface qui renseigne sur la nature des ma-
tériaux du proche sous-sol. L'étude de ces réﬂectivités permet déjà et permettra par
d'autres études de mieux caractériser la surface de Mars. Ce mémoire décrit les varia-
tions à l'échelle du globe et montre une forte dépendance latitudinale de la réﬂectivité
provoquée probablement par la remontée du pergélisol vers la surface. A plus petite
échelle, nous avons montré que, près de l'équateur, certaines régions présentaient une
réﬂectivité très faible qui pourrait être synonyme de présence de glace d'eau comme
dans Medusae Fossae. Nos résultats permettent aussi de conclure sur la nature de cer-
taines régions extrêmement plates comme Elysium Planitia ou Amazonis Planitia en
montrant, d'une part, que la constante diélectrique de ces matériaux correspond à des
roches ignées (coulées de lave) et, d'autre part, en estimant l'épaisseur de  ces coulées
.
Il sera plus que nécessaire dans les futures études de développer des modèles com-
plexes de réﬂectivité permettant d'expliquer, par exemple, la réﬂectivité très faible
des plaines du nord (Vastitas Borealis). Ces modèles complexes passent souvent par
la prise en compte de plusieurs couches géologiques de nature diﬀérente (réﬂectivité
multi-couches). Nous avons d'ailleurs utilisé ce type de modèle multi-couches pour dé-
crire la réﬂectivité de la calotte résiduelle sud de Mars et nous avons pu conclure que
cette région est recouverte d'une couche de CO2 d'environ 10 m d'épaisseur.
Ce radar de sondage est le premier embarqué dans une mission spatiale d'exploration
du système solaire13 et montre les capacités de ce type d'instrument à fournir des
informations cruciales pour l'exploration planétaire. SHARAD est le prolongement de
MARSIS et permet de compléter les découvertes réalisées jusqu'à maintenant. Ce radar
SHARAD, avec une fréquence centrale de 20 MHz, est moins sensible aux eﬀets de
l'ionosphère et apporte plus de détails sur la structure du sous-sol martien. On peut
ﬁnalement espérer que cette technologie qui a fait ces preuves dans l'étude des surfaces
planétaires soit embarquée dans les futures missions spatiales vers les satellites glacés
de Jupiter et Saturne.
13Depuis les sondes Apollo.
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Listes des orbites retirées de l'étude
Numéro d'orbite Date Observations Angle solaire zénithal
1986 1 Août 2005 Pas de signal 52 -65°
1989 2 Août 2005 Quasiment pas de signal 52 - 99°
1991 3 Août 2005 Quasiment pas de signal 76 - 99°
1992 3 Août 2005 Pas de signal 76 - 98°
1993 3 Août 2005 Pas de signal 76 - 98°
1995 4 Août 2005 Très faible 76 - 98°
1996 4 Août 2005 Très faible 76 - 97°
1998 5 Août 2005 Faible 76 - 97°
1999 5 Août 2005 Faible 76 - 97°
2000 5 Août 2005 Faible 76 - 97°
2002 6 Août 2005 Faibe 76 - 96°
2004 6 Août 2005 Faible 76 - 96°
2008 8 Août 2005 Faible 76 - 95°
2422 1 Déc. 2005 Faible 23 - 102°
2424 2 Déc. 2005 Faible 24 - 102°
2603 21 Jan. 2006 Très faible 65 - 116°
2619 26 Jan. 2006 Localement faible 90 - 125°
2648 3 Fév. 2006 Localement faible 89 - 123°
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Numéro d'orbite Date Observations Angle solaire zénithal
2708 19 Fév. 2006 Localement très faible 87 - 116°
2771 9 Mars 2006 Faible 97 - 110°
2774 10 Mars 2006 Localement faible 98 - 110°
2775 10 Mars 2006 Légérement faible 98 - 110°
2791 15 Mars 2006 Localement faible 100 - 109°
2792 15 Mars 2006 Localement faible 100 - 109°
2795 16 Mars 2006 Localement faible 101 - 108°
2800 17 Mars 2006 Faible 100 - 108°
2806 19 Mars 2006 Localement faible 99 - 108°
2832 26 Mars 2006 Faible 94 - 107°
2840 28 Mars 2006 Localement faible 105 - 107°
2871 6 Avr. 2006 Faible 86 - 107°
2872 6 Avr. 2006 Faible 86 - 107°
2900 14 Avr. 2006 Localement faible 80 - 107°
3635 6 Nov. 2006 Très faible 38 - 129°
3636 6 Nov. 2006 Très faible 38 - 128°
3639 7 Nov. 2006 Pas de signal 76 - 125°
3642 8 Nov. 2006 Pas de signal 35 - 122°
3643 8 Nov. 2006 Pas de signal 34 - 123°
3644 9 Nov. 2006 Pas de signal 34 - 123°
3645 9 Nov. 2006 Pas de signal 34 - 120°
3701 25 Nov. 2006 Faible 79 - 133°
3702 25 Nov. 2006 Faible 54 - 133°
3739 5 Déc. 2006 Très faible 94 - 133°
3740 5 Déc. 2006 Pas de signal 62 - 133°
3741 6 Déc. 2006 Pas de signal 62 - 133°
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Numéro d'orbite Date Observations Angle solaire zénithal
3742 6 Déc. 2006 Pas de signal 62 - 133°
3744 7 Déc. 2006 Très faible 63 - 133°
3745 7 Déc. 2006 Très faible 63 - 133°
3746 7 Déc. 2006 Faible 93 - 133°
3747 7 Déc. 2006 Faible 64 - 132°
3748 8 Déc. 2006 Légérement faible 64 - 132°
3752 8 Déc. 2006 Faible 91 - 132°
3792 20 Déc. 2006 Faible 73 - 129°
3793 20 Déc. 2006 Faible 73 - 129°
3795 21 Déc. 2006 Faible 73 - 128°
3802 23 Déc. 2006 Faible 75- 128°
3838 2 Jan. 2007 Faible 81 - 122°
3851 6 Jan. 2007 Localement faible 115 - 120°
3853 6 Jan. 2007 Localement faible 84 - 120°
3856 7 Jan. 2007 Localement faible 84 - 120°
3867 10 Jan. 2007 Localement faible 86 - 118°
3885 15 Jan. 2007 Faible 95 - 115°
3895 18 Jan. 2007 Localement faible 90 - 113°
3902 20 Jan. 2007 Faible 91 - 112°
3904 20 Jan. 2007 Localement faible 91 - 112°
4114 21 Mars 2007 Localement faible 71 - 90°
4141 28 Mars 2007 Localement faible 70 - 87°
4177 7 Avr. 2007 Faible 72 - 81°
4613 7 Août 2007 Localement faible 54 - 118°
4618 8 Août 2007 Très faible 54 - 119°
4626 11 Août 2007 Localement faible 54 - 120°
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Numéro d'orbite Date Observations Angle solaire zénithal
4649 17 Août 2007 Localement faible 54 - 122°
4679 25 Août 2007 Localement faible 54 - 123°
4722 6 Sept. 2007 Localement faible 89 - 124°
4726 8 Sept. 2007 Mauvaise correction 81 - 95°
4768 19 Sept. 2007 Faible 94 - 121°
4790 25 Sept. 2007 Légérement faible 67 - 119°
4794 27 Sept. 2007 Faible 88 - 119°
4843 10 Oct. 2007 Localement faible 76 - 113°
4857 14 Oct. 2007 Très faible 95 - 111°
4909 29 Oct. 2007 Faible 95 - 103°
Création et Lecture de ﬁchiers ESRI shapeﬁle avec IDL
Concept général
Il existe dans IDL une classe d'objet qui permet l'accès aux données contenues dans les
ﬁchiers shapeﬁle utilisées par ArcGIS. Cette classe appelée IDLffShape est associée
à des fonctions permettant de lire, ouvrir, créer ou modiﬁer les ﬁchiers shapeﬁle. Ces
ﬁchiers ESRI (pour Environmental Systems Research Institute, Inc) shapeﬁle (.shp)
consistent en un ﬁchier principal, un ﬁchier index et une table dBASE. Les trois ﬁchiers
sont créés par IDL et peuvent ensuite être directement importés dans ArcGIS comme
une nouvelle couche.
La procédure suivante pour créer cette couche (shapeﬁle) comprend 4 étapes : la
création des ﬁchiers shapeﬁle, la création des attributs de nos entités14, la déﬁnition
de la position l'entité et l'enregistrement de ces modiﬁcations.
Création d'un ﬁchier shapeﬁle
La commande pour créer ces ﬁchiers est :
14identique pour toutes les entités
Annexes 175
Shape Type Type Code Déﬁnition
Point 1 Point [x,y]
PolyLine 3 Vecteur
Polygon 5 Polygone = surface
Multipoint 8 Ensemble de points
PointZ 11 Un point [x,y,z] + mesure en option
PolyLineZ 13 vecteur [x,y] + z + mesure en option
PolygonZ 15 Polygone + z + + mesure en option
MultipointZ 18 Ensemble de PointZ
PointM 21 Point + mesure
PolyLineM 23 Vecteur + mesures
PolygonM 25 Polygone + mesures pour chaque point du polyg.
MultipointM 28 Ensemble de PointM
MultiPatch 31 Compliqué ...
Table 5.6:
shapefile = OBJ_NEW( 'IDLffShape' , '/home/mouginot/GIS/example.shp' ,$
/UPDATE , ENTITY_TYPE = 5 )
En fonction du type de couches souhaitées, il est nécessaire de changer la valeur de
ENTITY_TYPE.
Voici un tableau récapitulatif de ces valeurs en fonction du type d'entité15 (ces
informations se trouvent aussi dans l'aide IDL).
Par la suite, nous traitons juste le cas 1 pour un point et 5 pour un polygone. On
pourra facilement extrapoler aux autres cas si nécessaire.
La ligne de commande décrite précédemment correspond à la création du ﬁchier
shapeﬁle qui ne contiendra alors qu'un élément. Si par la suite, nous souhaitons
rajouter un autre élément, il est nécessaire d'ouvrir le ﬁchier déjà créé. Comme on ne
peut pas changer le type des entités, la commande sera simplement:
shapefile = OBJ_NEW( 'IDLffShape' , '/home/mouginot/GIS/example.shp' ,$
/UPDATE )
15Ce tableau est tiré de ESRI Shapeﬁle Technical Description.
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Déﬁnition des attributs de nos entités
Quelque soit le type d'entité retenu, on déﬁnit de la même manière ses attributs. Pour
le moment nous avons l'impression que la déﬁnition de x attributs à la première entité,
empêche de changer par la suite mais cela reste à voir.
shapefile -> AddAttribute, 'NAME_ATTRIBUT_0' , 7 , 25 , PRECISION = 0
shapefile -> AddAttribute, 'NAME_ATTRIBUT_1' , 7 , 25 , PRECISION = 0
Le premier champ correspond au nom de l'attribut, le deuxième au type (entier,
réel ou caractères), le troisième au nombre de digits et le dernier champ au nombre de
décimales pour un réel (voir l'aide IDL). Ici nous avons uniquement déﬁni les attributs,
il faudra par la suite récupérer une structure contenant les attributs puis la remplir.
Déﬁnition des valeurs/positions de notre entité
Cette étape s'eﬀectue après avoir ouvert/créé notre objet shapefile.
Pour déﬁnir notre entité (pas ses attributs) c'est-à-dire remplir sa ﬁche technique
(latitude, longitude, etc ...), il faut exécuter les commandes suivantes:
; Creation d'une structure shapefile
entite = {IDL_SHAPE_ENTITY}
Voici à quoi ressemble cette entité :
IDL> help,entite,/st
** Structure IDL_SHAPE_ENTITY, 10 tags, length=100, data length=100:
SHAPE_TYPE LONG 0
ISHAPE LONG 0
BOUNDS DOUBLE Array[8]
N_VERTICES LONG 0
VERTICES POINTER <NullPointer>
MEASURE POINTER <NullPointer>
N_PARTS LONG 0
PARTS POINTER <NullPointer>
PART_TYPES POINTER <NullPointer>
ATTRIBUTES POINTER <NullPointer>
Il est donc nécessaire maintenant de remplir cette structure. Ci-dessous deux exem-
ples un pour un point (ENTITY_TYPE=1) et l'autre pour un polygone (ENTITY_TYPE=5):
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; Define the values for the new entity
entNew.SHAPE_TYPE = 1
entNew.ISHAPE = 1 ; type <-> point
entNew.BOUNDS[0] = -666.25100 ; xmin
entNew.BOUNDS[1] = 40.026878 ; ymin
entNew.BOUNDS[2] = 0.00000000 ; zmin (optionnal)
entNew.BOUNDS[3] = 0.00000000 ; measure minimum (optionnal)
entNew.BOUNDS[4] = -666.25100 ; xmax
entNew.BOUNDS[5] = 40.026878 ; ymax
entNew.BOUNDS[6] = 0.00000000 ; zmax (optionnal)
entNew.BOUNDS[7] = 0.00000000 , measure maximum (optionnal)
entNew.N_VERTICES = 1 ; take out of example, need as workaround
La méthode est un plus compliquée pour un polygone16:
; Define the values for the new entity
entNew.SHAPE_TYPE = 5 ; type <-> polygone
entNew.ISHAPE = 0
entNew.BOUNDS[0] = -110.0
entNew.BOUNDS[1] = 38.0
entNew.BOUNDS[2] = 0.00000000
entNew.BOUNDS[3] = 0.00000000
entNew.BOUNDS[4] = -100.0
entNew.BOUNDS[5] = 40.0
entNew.BOUNDS[6] = 0.00000000
entNew.BOUNDS[7] = 0.00000000
entNew.N_VERTICES = 4 ; nombre de points dans le polygone
; comme vertices ou measure, etc... sont des pointeurs,
; on procede de la manière suivante:
entnew.vertices = ptr_new(dblarr(2,4))
(*entnew.vertices)[1,*]=[38,38,40,40] ; latitude
(*entnew.vertices)[0,*]=[-100,-110,-110,-100] ; longitude
16ou polyline, polylineM, etc ...
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Remplissage des attributs et sauvegarde de l'entité
Pour cette étape, il faut créer une structure avec nos attributs, on pourra ensuite y
rentrer les attributs avec l'entité dans le shapeﬁle, voici comment se présente cette
étape:
;Create structure for new attributes
attrNew = shapefile ->GetAttributes(/ATTRIBUTE_STRUCTURE)
;Define the values for the new attributes
attrNew.ATTRIBUTE_0 = 'Denver'
attrNew.ATTRIBUTE_1 = 'Colorado'
;Add the new entity to new shapefile
shapefile -> PutEntity, entNew
;Add the Colorado attributes to new shapefile
shapefile -> SetAttributes, 0, attrNew
;Close the shapefile
OBJ_DESTROY, shapefile
Lors de la ligne avec |SetAttributes, le 0 doit en fait correspondre aux numéros
de l'entité que l'on veut mettre à jour 0, 1, 2, etc.
Rappels sur les ondes électromagnétiques
La notation complexe d'un onde électromagnétique se fait sous la forme :
u(~r, t) = u0e
−i(ωt−~k.~r) (5.10)
Les équations de Maxwell sont décrites par :
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~∇. ~E = ρ
0
~∇∧ ~E = −∂
~B
∂t
~∇. ~B = 0
~∇∧ ~B = µ0~j + µ00∂
~E
∂t
Et pour une onde électromagnétique ces équations se simpliﬁent :
i~k. ~E =
ρ
0
i~k ∧ ~E = iω ~B
i~k. ~B = 0
i~k ∧ ~B = µ0~j − iµ00ω ~E
Comme l'on sait que 0µ0 = 1/c2 et en multipliant la dernière équation de Maxwell
par ω, on peut réécrire :
~k ∧ ω ~B = −iωµ0~j − ω
2
c2
~E (5.11)
L'équation de propagation est donc donnée par :
~k ∧ ~k ∧ ~E = −iωµ0~j − ω
2
c2
~E
(~k. ~E)~k − k2 ~E = −iωµ0~j − ω
2
c2
(k2 − w2/c2) ~E − (~k. ~E)~k = iωµ0~j (5.12)
L'équation 5.12 correspond à l'équation générale de propagation d'un onde. On peut
maintenant diﬀérencier le cas où l'onde se propage dans le vide ou dans un plasma.
Pour une onde dans le vide, les courants sont nulles et ~j = 0 ; la solution pour que
~E 6= 0 est alors ω/k = c et on a ~k ⊥ ~E.
Onde dans un plasma froid sans champ magnétique
Pour une onde dans un plasma, les courants ~j ne sont pas nuls. Prenons le cas le plus
simple d'un plasma froid sans champ magnétique. La dénomination de plasma froid
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signiﬁe que l'agitation thermique des particules du plasma est négligeable, c'est à dire
que toutes les particules ont une même vitesse ~v. Cette hypothèse n'est valable que si
la vitesse des particules du plasma est très inférieure à la vitesse de phase de l'onde :
vth  vϕ.
 Le mouvement de particules de masse m et de charge q est décrit par l'équation
:
m
d~v
dt
= q( ~E + ~v ∧ ~B)
On peut montrer aisément que la contribution du champ magnétique dans cette
équation est négligeable face à celle du champ électrique 17.
~v ∧ ~B ∝ vB ∝ vkE
ω
Or dans l'hypothèse d'un plasma froid on vient de voir que vth  vϕ = ω/k par
conséquent v kE
ω
 E. L'équation du mouvement se réduit alors à :
−iωm~v = q ~E (5.13)
 Le courant ~j est décrit par l'équation :
~j =
∑
i
qini~vi (5.14)
i correspond à l'espèce de particules considérée. Le courant engendré par le
mouvement des électrons de masse me et de charge e est donc ~je = qene~ve et avec
l'équation du mouvement 5.13 on obtient donc :
~je = i
nee
2
ωme
~E
De la même manière, on obtient le courant engendré par les ions de masse mi et
de charge Ze (avec niZ = ne) :
~ji = i
nie
2
ωmi
~E = i
nee
2
ωZmi
~E
17toujours dans le cas d'un plasma froid
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Le courant total ~j est la somme des courants électronique et ionique, soit :
~j = ~je + ~ji = i
nee
2
meω
(
1 +
me
Zmi
)
~E
≈ inee
2
meω
~E
= iε0
ω2p
ω
~E
Nous avons introduit dans cette équation que la pulsation plasma ωp =
√
nee2
meε0
18. On
néglige la contribution des ions car la masse des ions est beaucoup plus grande que
celle des électrons.
Reprenons l'équation de propagation 5.12 d'une onde dans un plasma que nous
avons déﬁni le courant ~j dans un plasma. On peut rapidement établir que :
[
k2 − (ω2 − ω2p) /c2] ~E − (~k. ~E)~k = 0
Il n'y a alors que deux solutions possibles à cette équation, soit ~E ‖ ~k ou bien
~E ⊥ ~k.
 Dans le premier cas ~E ‖ ~k, les ondes sont longitudinales et ω = ωp (le plasma
oscille à sa fréquence propre).
 Dans le second cas ~E ⊥ ~k, les ondes sont transverses et k2 = (ω2 − ω2p) /c2.
Le vecteur d'onde k est égal à nω/c où n est l'indice de réfraction. L'indice de
réfraction dans un plasma est donc donné par n =
(
1− ω2p/ω2
)1/2
.
18La pulsation plasma représente indirectement le temps nécessaire au plasma pour se réorganiser
suite à la pertubation introduite par l'onde se propageant. Si la fréquence de l'onde est trop faible par
rapport à celle du plasma, cela signiﬁe que les oscillations du champ électro-magnétique sont assez
lentes pour que le plasma est le temps de se recombiner. Dans ce cas, l'onde ne se propage plus dans
le plasma.
